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Le sondeur hyperspectral infrarouge IASI, dont le premier modèle vole depuis 2006 sur 
le satellite défilant météorologique Metop-A, a déjà conduit à des retombées scientifiques très 
spectaculaires, en prévision météorologique et pour l’étude de la composition atmosphérique 
et du climat. Les mesures du sondeur sont toutefois largement sous exploitées, ceci en grande 
partie dû à la présence des nuages dans l’atmosphère. Ces derniers interagissent avec le 
rayonnement incident de façon hautement non-linéaire rendant le traitement de la mesure du 
sondeur bien plus complexe, voire parfois rédhibitoire pour accéder, depuis l’espace, aux 
propriétés des couches atmosphériques situées au-dessus du nuage. Cependant, au vu de la 
quantité d’informations potentielles qu’offre les sondeurs, la communauté scientifique 
s’intéresse de près à l’exploitation des radiances nuageuses, et c’est dans ce cadre que 
s’inscrivent les travaux de recherche de cette thèse. Nous proposons d’étudier deux schémas 
nuageux radicalement différents : la clarification nuageuse et un schéma permettant de 
simuler la radiance nuageuse en utilisant les propriétés optique et microphysique des nuages. 
La première de ces méthodes, initiée par Smith et al. (1968), permet sous certaines 
conditions, de faire abstraction du nuage dans le pixel IASI. La méthode est basée sur 
l’algorithme du logiciel Scènes Hétérogènes du CNES. Après une première étape de 
validation, les performances de la méthode sont évaluées à travers la quantité d’informations 
indépendantes qu’offre la clarification par rapport à une chaîne de traitement des radiances 
nuageuses mise en place au CMS. Les résultats sont favorables à la méthode testée, 
permettant de traiter les couches atmosphériques situées sous le nuage, possédant donc une 
quantité d’informations plus importante. Cependant la clarification repose sur une hypothèse 
forte d’homogénéité atmosphérique et ne s’applique qu’à 15% des situations nuageuses. 
La seconde méthode est une simulation de la radiance nuageuse par des modèles de 
transfert radiatif rapides utilisant les propriétés optique et microphysique du nuage. Cette 
méthode présente l’avantage majeur d’utiliser les mêmes profils nuageux que ceux produits 
par les modèles de prévision numérique, laissant entrevoir l’assimilation de ces profils à partir 
de la mesure IASI. Cependant, l’utilisation de ces modèles de transfert radiatif rapides dans le 
cadre d’une assimilation de données, n’en est encore qu’à ses prémices ; très peu d’études ont 
été menées sur ce sujet. Nous proposons une étude en trois étapes permettant une utilisation 
en opérationnel, de ces modèles de transfert radiatif. La première étape est une 
compréhension des modèles et de leur validité en réalisant quelques études de cas s’appuyant 
sur la campagne de mesures de Lindenberg. Ensuite, dans le cadre de la campagne 
ConcordIasi, une statistique est réalisée mettant en place des filtrages pour sélectionner 
uniquement les profils nuageux cohérents avec l’observation IASI. La dernière étape est une 
application en global ; les statistiques révèlent une nette amélioration des écarts à l’ébauche 
grâce aux filtres, passant de 8K à 2K. Nous proposons tout au long de l’étude une discussion 
sur les modèles utilisés (RTTOV et HISCRTM), leurs points forts et leurs défaillances. Enfin, 











The IASI hyperspectral infrared sounding interferometer, the first model of which has 
been flown on board the meteorological polar orbiting satellite MetOp-A since 2006, has 
already led to spectacular scientific breakthroughs in both weather forecasting and research 
into atmospheric composition and the climate. Measurements from the sounders are however 
largely underutilised, mainly because of the presence of clouds in the atmosphere. The highly 
non-linear way in which the clouds interact with incident radiation makes analysis of the 
readings much more complex, and can sometimes even prohibit access from space to the 
properties of not only the atmospheric layers located above the cloud, but also below them in 
the case of semi-transparency. However, in view of the potential amount of information 
offered by the sounders, the scientific community is very interested in exploiting cloud 
radiance.  The research for this thesis stems from this interest. We plan to study two radically 
different cloud schemes: cloud clarification and a scheme which allows for simulation of 
cloud radiance by using the optical and microphysical properties of clouds. 
The first of these methods, initiated by Smith et al. (1968), allows us under certain 
conditions to disregard the cloud in the IASI pixel. This method is based on the CNES 
Heterogeneous Scenes software algorithm.  After a first validation step, method performance 
is evaluated by the amount of independent information offered by the clarification, compared 
to a cloud radiance process chain established at CMS. The results are favorable to the tested 
method allowing us to deal with atmospheric layers under the cloud, which have therefore 
larger quantities. However clarification is based on a strong assumption of atmospheric 
homogeneity and only applies to 15% of cloud situations. The second method is a simulation 
of cloud radiance by fast radiative transfer models using the optical and microphysical 
properties of the cloud. The major advantage of this method is that it uses the same cloud 
profiles as those produced by numerical weather prediction models, allowing assimilation of 
these profiles from the IASI measurement. However, the use of these fast radiative transfer 
models in the context of data assimilation is still in the early stages, very few studies have 
been conducted on this topic.  We are proposing a three-phase study which will allow for an 
operational use of these radiative transfer models.  The first step is validation.  This is done by 
conducting several case studies based on Lindenberg's measurement campaign. Then, within 
the framework of the ConcordIasi campaign, a statistical analysis will be carried out by 
introducing filtering, to select cloud profiles which are consistent with the IASI observations. 
The last step is an overall application, the statistics showing a clear improvement in deviation 
from the draft thanks to the filters, going from 8K to 2K. Throughout the study we will 
discuss the models used (RTTOV and HISCRTM), their strengths and weaknesses. Finally 
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Historique et généralités sur les nuages 
 
Les nuages sont une composante principale de l’atmosphère recouvrant à chaque 
instant plus de 70% de la surface du globe terrestre. Les études scientifiques de ces 
hydrométéores ont commencé durant le XIXième siècle ; à l’origine il s’agissait d’une simple 
description pour des applications de prévisions du temps. L’arrivée de nouvelles techniques 
instrumentales, comme le radar dans les années 40, le lidar dans les années 60, mais 
également la possibilité d’effectuer des mesures in situ grâce à l’aviation, a relancé l’intérêt 
des nuages dans le milieu scientifique, trouvant son apogée avec la possibilité d’obtenir une 
vision globale des hydrométéores grâce à la «conquête de l’espace» dans les années 60. Ces 
outils scientifiques ont permis une meilleure compréhension des nuages sur leurs processus 
de formations, leur composition, leurs impacts sur le rayonnement solaire et tellurique. Les 
mécanismes de formation des nuages les plus courants sont : le soulèvement frontal, le 
soulèvement orographique, la convection et le refroidissement par la base… Leur 
composition est également connue, ils sont formés d’eau liquide ou glacée en suspension 
dans l’atmosphère. Enfin les processus physiques intervenant dans l’interaction du 
rayonnement avec le nuage sont la diffusion et l’absorption, qui sont quantifiables. 
La prise en compte des nuages trouve des intérêts dans les modèles de prévision 
numérique du temps où une bonne connaissance des processus de formation des nuages est 
nécessaire. D’autre part, depuis quelques années, les nuages ont également trouvé leur place 
dans le domaine de l’assimilation de données des radiances nuageuses car la quantité 
d’informations provenant des satellites est en constante progression nécessitant, pour une 
totale exploitation, des modèles de transfert radiatif de plus en plus performants. Enfin, dans 
le cadre de la surveillance du climat et de son évolution, les nuages pourraient jouer un rôle 
prépondérant, comme cela est établi depuis la parution du premier rapport du GIEC en 1990. 
 
La Prévision Numérique du Temps 
 
La prévision numérique du temps a été imaginée dans les années 1920 et développée 
dans la seconde moitié du 20ième siècle avec des progrès qui suivent ceux de l’informatique. 
L’objectif de cette discipline consiste à prévoir le comportement atmosphérique par le biais 
de modèles dynamiques afin de décrire l’état futur de l’atmosphère. Cette discipline est basée 
sur des propriétés physiques comme la loi de conservation du mouvement (équations de 
Navier Stokes), conservation de la matière, loi des gaz parfaits, conservation de l’eau etc. La 
résolution de telles équations permet de prévoir le temps en obtenant une description sur 
l’évolution temporelle des paramètres atmosphériques que sont : la température, l’humidité, 
le vent ou encore la pression de surface. Cependant, la résolution formelle de ces équations 
est rendue extrêmement coûteuse en temps de calcul par la présence d’équations aux dérivées 
partielles non linéaires, il est alors nécessaire d’introduire des méthodes de calculs 
numériques qui permettent d’approcher la solution pour évaluer des dérivées partielles dans 
l’espace et dans le temps. Cela entraîne à la fois des simplifications d’équations, mais 
également une discrétisation spatiale et temporelle de l’atmosphère. La discrétisation spatiale 
se fait sur des points de grille que l’on appelle maillage, définis par un espacement en 
latitude, longitude et en altitude ; plus cet espacement sera fin, meilleure sera la description 
des phénomènes atmosphériques. Il faut donc trouver des compromis entre la résolution 
spatiale et la capacité à résoudre ces équations dans un temps limité. À Météo-France le 
modèle global ARPEGE possède une maille dynamique allant de 10 kilomètres en France, à 
60 kilomètres aux antipodes et une résolution temporelle de 9 minutes. Le modèle global IFS 
du centre européen de prévision météorologique à moyen terme (CEPMMT) possède une 
grille linéaire de 16 kilomètres et une résolution temporelle de 12 minutes. Les phénomènes 
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dont l’échelle est inférieure à la résolution de la discrétisation (appelés phénomènes sous-
maille) sont pris en compte par des paramétrisations physiques, mais ces dernières ne 
compensent pas parfaitement les limitations imposées par la résolution du modèle. Parmi les 
phénomènes sous maille, nous pouvons noter : la convection, les effets de l’orographie, les 
flux de  turbulence, les effets radiatifs. Selon Vilhelm Bjerknes (Bjerknes, 1904), la précision 
des modèles du temps repose sur deux principes fondamentaux : des conditions initiales de 
l’atmosphère suffisamment précises ainsi qu’une précision sur les équations régissant l’état 
de l’atmosphère. En ce qui concerne les conditions initiales, ce point a grandement été 
amélioré par l’apparition des données satellitaires qui permet d’obtenir une information 
globale en un temps restreint. La puissance de calcul et le volume de stockage apportent une 
croissance exponentielle des ressources informatiques, contribuant ainsi à la précision des 
équations. Cela se traduit par une meilleure description du modèle spatialement, par un 
maillage plus fin, et temporellement. Cette finesse permet de réduire l’effet des incertitudes 
dans la paramétrisation des processus sous-maille. 
La prévision numérique du temps est donc une modélisation de l’atmosphère réalisée 
par des équations de la physique et résolue par des simplifications et une discrétisation à la 
fois spatialement et temporellement de l’atmosphère. Un des paramètres essentiel à la 
résolution des équations précédemment citées sont les conditions initiales. Pour déterminer 
l’état de l’atmosphère à un instant futur, il est essentiel de connaître son état à l’instant 
présent. Ces conditions initiales sont données à la fois par le modèle lui-même mais 
également par les observations qui sont primordiales pour alimenter le modèle et ainsi 
résoudre les équations dynamiques de l’atmosphère.  
 
L’importance de l’observation satellitaire dans la prévision 
 
L’assimilation de données permet de combiner les équations du modèle avec les 
observations, le résultat, appelé analyse, donne une image précise de l’état réel de 
l’atmosphère. Cette technique, en constante évolution afin de suivre la quantité 
d’observations de plus en plus importantes, est, à l’origine, basée sur des algorithmes 
d’interpolation optimale (Grandin, 1965), puis a évolué vers des systèmes d’assimilation 
variationnels : tri- puis quadri-dimensionnels  (Le Dimet and Talagrand, 1986 ; Talagrand 
and Courtier, 1987). Les techniques variationnelles cherchent à minimiser une fonction coût 
en diminuant l’écart entre l’observation et la simulation du modèle en ne s’éloignant pas de 
cette dernière. Le modèle quadridimensionnel permet de prendre en compte l’aspect 
variationnel du temps en plus des trois dimensions spatiales. L’observation utilisée pour 
alimenter l’assimilation de données a différentes origines instrumentales (radars, 
radiosondages, radiomètres etc.) permettant d’apporter au modèle de prévision numérique des 
informations complémentaires. De cette façon, les observations de surface, possédant une très 
bonne couverture sur terre et moins bonne sur mer, alimentent les modèles de prévision 
numérique pour définir la pression de surface mais ne permettent pas de fournir les champs 
d’altitude. Pour obtenir une bonne précision verticale de ces champs d’altitude, température 
ou humidité, le radiosondage est un élément clé. Cependant cette technique d’observation a 
une mauvaise résolution spatiale du globe terrestre. Les satellites permettent de couvrir le 
globe en quelques heures et offrent ainsi une très bonne couverture spatiale, mais avec une 
résolution verticale médiocre. Cette résolution verticale s’est toutefois considérablement 
améliorée avec l’arrivée de nouveaux sondeurs hyperspectraux comme AIRS (2002), IASI 
(2006), CrIS (2011) ou encore IRS sur MTG prévu aux environs de 2020. La prise en compte 
de ces données satellitaires a fondamentalement changé et révolutionné la discipline 
d’assimilation de données. Le passage des algorithmes d’interpolation optimale aux systèmes 
variationnels est grandement dû au fait que l’interpolation optimale n’était pas en mesure 
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d’assimiler les observations ayant une relation non-linéaire avec les variables du modèle. 
Cette bascule vers des systèmes variationnels a alors permis de tirer profit du volume 
considérable qu’offrent les données satellitaires (Figure 1). Dans les années 80, l’assimilation 
était réalisée à partir de profils inversés de température ou d’humidité. Actuellement, les 
progrès réalisés permettent d’assimiler directement les radiances, celles-ci représentant 
l’observation la plus proche de la mesure des satellites. Ainsi, les techniques d’assimilation 
ne travaillent plus dans l’espace du modèle de prévision numérique (température, humidité, 
vent etc.) mais dans l’espace des radiances. Pour réaliser cela, il a fallu construire des 
modèles de transfert radiatif robustes et rapides permettant de passer d’un espace à l’autre. 
Cet effort a été réalisé au cours des années 80 et 90 au vu de l’augmentation sans cesse 
croissante de l’utilisation de données satellitaires. 
 
 
Figure 1 : évolution du nombre d’observations et leurs provenances dans le modèle de 
prévision numérique de Météo-France ARPEGE entre janvier 2002 et juillet 2012. 
 
L’enjeu de l’assimilation des radiances nuageuses 
 
L’utilisation des données satellitaires est introduite étape par étape dans les systèmes 
d’assimilation. Dans un premier temps l’assimilation des radiances était utilisée uniquement 
pour les situations de ciel clair. Cela a permis de considérablement améliorer les modèles de  
prévision numérique. Cependant l’utilisation exclusive des radiances claires n’est pas 
représentative de l’atmosphère car elle ne présente statistiquement que 30 % de la surface 
terrestre. La non prise en compte des radiances nuageuses a pour conséquence de biaiser la 
prévision numérique car l’information sur ces zones couvertes par les hydrométéores est 
synonyme de phénomènes météorologiques cruciaux (Fourrié et Rabier 2004 ; McNally 
2002) qu’il est nécessaire de décrire dans un modèle de prévision numérique. C’est de ce 
constat qu’est apparue la nécessité de prendre en compte les radiances nuageuses. Par le 
caractère non linéaire des nuages et leur fugacité, ce défi n’est pas évident à relever. Pourtant 
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diverses techniques existent et sont mises en place, parmi lesquelles on relève la clarification 
des radiances nuageuses, méthode décrite par Smith et al (1986). Cette méthode permet de 
faire abstraction du nuage et ainsi d’extraire l’information sur toute la colonne 
atmosphérique. Les difficultés d’assimilation des radiances nuageuses sont dues 
principalement aux problèmes rencontrés par les modèles de prévision numérique à bien 
simuler les observations affectées par les nuages. Ceci est dû aux petites échelles spatiales et 
temporelles inhérentes aux processus de développement et de dissipation des nuages. 
Cependant, à partir d’un minimum de données nuageuses (altitude et couverture du nuage 
dans l’empreinte de l’instrument), la simulation des observations nuageuses est réalisable en 
considérant le nuage comme corps gris mais cela n’est applicable qu’à un nombre limité de 
situations. Cette technique est utilisée dans certains centres d’assimilation de données 
(Météo-France, CEPMMT etc.) il s’agit là d’un premier pas dans l’assimilation des radiances 
nuageuses. On obtient ainsi les variables thermodynamiques (température et humidité) de 
l’atmosphère au-dessus du nuage et dans le cas d’un nuage semi-transparent, ces informations 
s’étendent jusqu’à la surface. Pour aller plus loin dans l’utilisation de ces radiances 
nuageuses, les centres d’assimilation de données souhaiteraient fournir de l’information sur 
les variables physiques du modèle comme les contenus en glace et en eau liquide des nuages. 
 
Vers une utilisation des propriétés optique et microphysique des nuages 
 
Les propriétés microphysique et optique du nuage sont souvent représentées par 
l’épaisseur optique et le diamètre des particules composant les nuages. L’utilisation de ces 
propriétés permet d’obtenir une description plus fine du nuage dans  les modèles de prévision 
numérique pour une meilleure prévision des phénomènes météorologiques. Depuis les années 
2000, les centres de prévision numérique pronostiquent  dans leurs modèles dynamiques les 
condensats nuageux (Météo-France (Lopez, 2002) CEPMMT (Forbes, 2011)). En parallèle, 
l’utilisation des sondeurs hyperspectraux infrarouge permet d’extraire ces mêmes variables 
nuageuses. Un des objectifs sous jacents de ces travaux de recherche est de se diriger vers 
une assimilation des radiances nuageuses pour initialiser les variables pronostiques nuageuses 
du modèle de prévision numérique à l’aide des observations des sondeurs IR. Tout comme la 
restitution des profils atmosphérique (température et humidité), l’assimilation de ces 
radiances nuageuses repose sur des modèles de transfert radiatif pouvant simuler les 
interactions qui existent entre le nuage et le rayonnement incident. Ces modèles, qui intègrent 
les propriétés microphysique et optique des nuages, existent depuis la fin des années 80 
(DISORT, Stamnes 1988) ; cependant, ils ne sont pas adaptés à un contexte de météorologie 
opérationnelle. Pour cela, de nombreux efforts ont été réalisés pour diminuer ces temps de 
calculs. Ainsi des modèles de transfert radiatif rapides adaptés à un contexte opérationnel 
utilisent directement les variables nuageuses des modèles de prévision numérique laissant 
présager à moyen terme une assimilation des radiances nuageuse pour initialiser les variables 
nuageuses du modèle de prévision numérique du temps. 
 
Objectifs et organisation de la thèse 
 
Les travaux de recherche de cette thèse s’inscrivent dans la continuité de cette problématique 
d’assimilation des radiances nuageuses. Actuellement, Météo-France assimile les cas 
présentant une couverture totale dans l’empreinte de l’instrument et détermine les paramètres  
nuageux (émissivité effective et pression de sommet de nuage) à l’aide d’un algorithme  
nommé CO2-Slicing. Les situations traitées doivent répondre à d’autres contraintes, ce qui 
limite grandement le pourcentage de données nuageuses dans le système d’assimilation de 
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données (Guidard et al. 2011). Le CEPMMT traite les radiances nuageuses de IASI en 
utilisant les données du radiomètre AVHRR (McNally, 2008). Nous tentons, à travers ce 
manuscrit, de proposer de nouvelles solutions afin d’augmenter ce nombre de données. Ainsi, 
nous testons et qualifions deux méthodes radicalement opposées : la clarification et 
l’utilisation des propriétés microphysique et optique du nuage pour simuler l’observation 
nuageuse. Ces études comportent deux objectifs principaux : 
• Tout d’abord, les processus de traitement que nous évaluons sont des procédés 
connus, dont le développement algorithmique est déjà réalisé. Cependant, l’utilisation de ces 
méthodes sur un sondeur hyperspectral n’a encore jamais été évaluée. Il est donc nécessaire 
dans une première étape, de caractériser, réaliser des études de sensibilité, ou suggérer des 
modifications à apporter à ces algorithmes. Nous proposons également des solutions afin 
d’augmenter les performances de ces méthodes. 
• Dans une seconde étape, nous appliquons ces méthodes en conditions de type 
opérationnel. Nous évaluons ces méthodes en mesurant leur capacité à simuler les radiances 
observées par le sondeur IASI. Enfin nous en tirons des conclusions quant à leur utilisation. 
 
Le manuscrit s’articule autour de trois étapes distinctes : 
• La première partie, intitulée concepts généraux, donne les bases nécessaires à la 
compréhension de l’étude menée. Nous commençons dans le premier chapitre par des thèmes 
généraux comme le transfert radiatif, l’équation de transfert radiatif en conditions nuageuses ; 
nous faisons une description des sondeurs infrarouges hyperspectraux ; nous donnons 
également quelques notions d’assimilation de données à travers l’étude du 1D-Var. Dans le 
second chapitre, nous traitons les nuages par quelques descriptions de nuages suivies de leurs  
propriétés radiatives. Enfin, dans le troisième chapitre, nous traitons les méthodes permettant 
de traiter les radiances nuageuses. Parmi ces méthodes, nous faisons une description 
complète des logiciels que nous caractériserons par la suite, à savoir la clarification nuageuse 
ainsi que deux modèles de transfert radiatif RTTOV et HISCRTM. 
• La seconde partie représente le cœur de l’étude. Nous y détaillerons les méthodes 
employées pour caractériser les logiciels de traitement des radiances nuageuses. Dans un 
premier temps nous évaluerons la clarification nuageuse ; nous discuterons sur les points 
positifs et négatifs de cette méthode et nous justifierons nos choix quant à l’utilisation de 
modèles de transfert radiatif incluant la microphysique du nuage. Nous enchaînerons tout 
naturellement vers ces modèles de transfert radiatif. Dans un premier temps à travers une 
campagne de mesures menée à Lindenberg durant l’été 2007 ; puis, dans le cadre de la 
campagne ConcordIasi, nous étudierons un fichier de co-registration satellitaire en zone 
polaire afin d’en tirer un protocole sur l’utilisation des radiances nuageuses. 
• Enfin, dans la dernière partie, nous appliquons les résultats obtenus à travers les 
campagnes à un contexte opérationnel et global. Nous évaluerons donc les capacités des 
modèles de transfert radiatif incluant la microphysique à simuler les radiances nuageuses 
dans un tel contexte. Nous donnerons des pistes permettant d’améliorer leur utilisation. 










































































































L’utilisation des satellites scientifiques dédiés à l’étude de la terre et de son atmosphère 
permet de récolter de précieuses informations sur l’état atmosphérique mais également sur les 
propriétés des surfaces : mesures de température, concentrations de gaz, vitesse du vent, 
émissivité de surface, humidité des sols, température de surface de la mer etc. Toutes ces 
mesures trouvent leur utilité dans plusieurs applications telles que l’étude des processus 
météorologiques, la surveillance du climat ou encore la prévision numérique du temps. Pour 
toutes ces applications, la télédétection est devenue au fil du temps une composante 
principale de l'observation de l'atmosphère. Les instruments embarqués sur les plateformes 
satellitaires donnent une couverture globale tout en ayant d’assez bonnes résolutions spatiales 
et temporelles. L’interprétation du signal reçu par ces instruments nécessite une bonne 
compréhension des phénomènes physiques résultant de cette mesure : loi de Planck et 
principes généraux du transfert radiatif. L’observation instrumentale est comparée au modèle 
de prévision numérique pour en estimer la validité et le corriger si nécessaire. Il faut calculer 
les équivalents permettant de passer de l’espace du modèle à celui des observations reçues 
par l’instrument. Cette étape est réalisée par des opérateurs utilisant les équations de transfert 
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radiatif et s’attache à formuler la relation existant entre l’état de l’atmosphère et le 
rayonnement électromagnétique atteignant l’instrument. En fin de chapitre, le sondeur 
hyperspectral IASI embarqué à bord du satellite Metop est caractérisé. Ce dernier représente 
une grande avancée technologique dans la prévision numérique bien qu’il ne soit pas exploité 
au maximum en terme de nombre de canaux utilisés et du fait de son utilisation restreinte, en 
majorité, au ciel clair. 
 
1.1. Télédétection depuis l’espace 
1.1.1. Principe de télédétection 
 
La télédétection est une technique de mesure permettant de restituer les paramètres physiques 
d’un milieu ou d’un corps sans contact à partir de l’analyse de l’onde électromagnétique ou 
acoustique émise par le milieu ou le corps que l’on souhaite caractériser. Il existe deux 
grandes familles d’instruments se basant sur ce principe : les télédétections passive et active. 
Celles-ci se différencient par l’origine de l’onde mesurée par l’instrument : naturelle (passif) 
ou artificielle (actif). Dans le second cas, l’onde est générée par l’instrument lui-même. Le 
sonar, le lidar et le radar sont des instruments basés sur ce principe de télédétection active, la 
différence étant le type et la fréquence de l’onde émise pour interagir avec le milieu à 
mesurer : onde acoustique pour le sonar et électromagnétique pour le radar et le lidar. 
L’instrumentation dédiée à la télédétection passive est appelée radiomètre. Ces derniers 
mesurent une onde électromagnétique naturelle émise par le milieu à caractériser, qui se 
trouve dans un spectre qui s’étale généralement du visible aux micro-ondes en passant par 
l’infrarouge. Cette technique de mesure est rendue possible par le fait que les objets étudiés 
émettent et réfléchissent du rayonnement à différentes longueurs d'ondes et intensités selon 
leurs états. En analysant le rayonnement, on est alors capable de restituer les paramètres 
physiques caractérisant l’objet étudié. Dans le domaine spatial lié à la météorologie, les 
techniques de télédétection passive sont utilisées depuis le début des années 60. 
1.1.2. Satellites 
La mesure par télédétection en météorologie est largement répandue et les instruments cités 
précédemment peuvent être, soit installés au sol, aéroportés ou embarqués à bord de 
satellites. Cette dernière option offre un avantage majeur dans la capacité à fournir des 
mesures quasi simultanées sur une très large surface et ainsi couvrir les surfaces marines et 
désertiques où le déploiement de mesures au sol, comme les radiosondages, bouées etc. est 
peu évident (Fig. 1.1a). Deux types de satellites aux orbites distinctes sont utilisés en 
météorologie : les satellites géostationnaires et les satellites défilants. Les satellites 
géostationnaires se situent sur une orbite qui est sur un plan contenant l’équateur à 35786 Km 
d’altitude. Leur mouvement étant synchronisé avec celui de la terre, leurs champs de vue 
recouvrent en permanence la même partie du globe, environ un quart de la surface terrestre 
(Fig. 1.1b). Les satellites météorologiques des séries Meteosat et GOES financés 
respectivement par l’Europe et les Etats-Unis sont les géostationnaires les plus couramment 
cités. Les satellites météorologiques défilants, également appelés polaires, possèdent une 
orbite héliosynchrone : le plan de l’orbite suit le déplacement apparent du soleil autour de la 
terre et les points terrestres situés sur un même parallèle sont tous survolés à la même heure 
solaire. La plateforme européenne Metop-A mise en orbite en 2006 tout comme les satellites 








Fig. 1.1 : Surface couverte par (a) les radiosondages sur une plage de 12h (b) le satellite 





Les satellites sur orbite polaire fournissent une information sur l’ensemble de la surface du 
globe deux fois par jour  (Fig. 1.1c), y compris les régions polaires qui ne sont pas couvertes 
par les satellites géostationnaires. Situés sur des orbites basses (environ 800 Km d’altitude) 
ils embarquent des instruments ayant de très bonnes résolutions spectrales, car le signal reçu 
est plus intense que celui atteignant les géostationnaires. Mais du fait de leur très faible 
résolution temporelle (résolution d’environ 12h), ils sont mal adaptés pour le suivi de 
structures comme les vents, de phénomènes où le cycle diurne est crucial, contrairement aux 
satellites géostationnaires qui ont constamment le même champ de vue. Il est nécessaire 
d’avoir une constellation des satellites polaires afin que l’ensemble de la surface terrestre soit 
observé avec une forte résolution temporelle. 
 
1.2. Description du signal mesuré 
 
Le flux lumineux mesuré par les instruments de télédétection est la luminance 
énergétique spectrale. Ce terme est plus communément nommé par l’anglicisme « radiance ». 
L’unité de mesure de cette grandeur physique est une puissance par unité de surface, par 
unité d’angle solide et pour une longueur d’onde donnée (W.m-2.sr-1.µm-1). Lorsque cette 
radiance traverse un milieu gazeux, liquide ou solide, elle peut subir plusieurs processus 
physiques : l’absorption (a), la réflexion (r) ou la transmission (τ). Ces processus, très 
fortement dépendants de la longueur d’onde, sont liés entre eux par la conservation de 
l’énergie :  
 
a +τ + r =1 (1-1) 
 
Selon la longueur d’onde et les propriétés spectroscopiques du milieu, le rayonnement 
incident peut être absorbé. Cette énergie absorbée est alors réémise dans l’atmosphère à la 
même longueur d’onde, sous condition que le milieu considéré soit en équilibre 
thermodynamique. Le processus d’absorption équivaut donc à l’émission, ce phénomène est 
décrit par la loi de Kirchhoff. Le pouvoir émissif du milieu est défini par l’émissivité (ε). 
Dans cette partie, nous expliquons l’origine de cette radiance à partir de la loi de Planck. 
Nous donnons quelques explications sur le processus d’absorption, mais également sur le 
phénomène de diffusion qui est inclus dans le processus de réflexion et de transmission. 
 
1.2.1. Émission du rayonnement 
 
Le rayonnement est la conséquence d’une excitation thermique : sous l’effet de la 
température tout corps émet un rayonnement thermique. Max Planck met en équation en 
1901 ce phénomène en s’appuyant sur le concept du corps noir. Ce dernier est un émetteur et 
absorbant parfait du rayonnement dans toutes gammes de longueurs d’ondes allant des rayons 
X aux ondes radio. Il émet un signal homogène et isotrope caractérisé par la brillance 
spectrale Bλ de Planck : 


















 T : Température en Kelvin  
 h : Constante de Planck (6,6237.10-34J.s) 
 λ : Longueur d’onde du rayonnement (µm) 
 c : Vitesse de la lumière dans le vide (299 792 458 m.s-1) 
 k : Constante de Boltzmann (1,381.10-23 J.K-1) 
 
Bλ, exprimé en W.m-2.sr-1.µm-1, est une fonction croissante de la température à une longueur 
d’onde donnée (Fig. 1.2). Avec une température de surface d'environ 6000 °K, le soleil 
(courbe jaune) émet dans les longueurs d’ondes allant de 0.2 μm à 5 μm, avec un maximum 
vers 0.55 μm. Beaucoup plus froide, environ 300 °K (courbe rouge), la terre émet au-dessus 
de 3 μm, avec un pic autour de 10 μm. Par les phénomènes d’absorption atmosphérique, le 
rayonnement infrarouge (>5 μm) provenant du soleil n’est pas transmis à la surface terrestre, 
de sorte que selon la partie du spectre considérée dans le transfert radiatif, on peut négliger 
une des deux sources (solaire ou tellurique), en dehors de la zone de recouvrement entre 3 μm 
et 5 μm. 
 
 
Fig. 1.2 : Variation de la brillance spectrale selon la loi de Planck en fonction du nombre 
d’onde, pour différentes valeurs de température du corps noir 
 
 Lien entre température de brillance (Tb) et température réelle (T) 
 
Un corps à une température physique T émet un rayonnement moins énergétique que 
celui du corps noir à la même température physique. On lui associe alors une température de 
brillance Tb définie comme étant la température d’un corps noir qui rayonnerait la même 
brillance spectrale que ce corps naturel à la température physique T. Cette dernière est alors 
linéairement liée à la température de brillance par l’émissivité (ε) : 
 
Tb = Bλ
−1 ε λ( ).Bλ (T)[ ]  (1-3) 
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Ainsi l’émissivité mesure la capacité d’un corps à réémettre le rayonnement incident. Si cette 
valeur vaut 1, cela signifie que le rayonnement incident a totalement été absorbé et réémis. 
Cette valeur est rarement atteinte, elle est propre au milieu et varie suivant le domaine 
spectral : dans l’infrarouge, elle reste proche de 1, alors que, dans le domaine micro-onde, 
elle a une plus grande étendue, entre 0,45 et 1.  
 
1.2.2. Extinction du rayonnement 
 
La propagation du rayonnement tellurique et solaire à travers l’atmosphère subit une 
atténuation d’intensité due à deux phénomènes physiques distincts : l’absorption et la 
diffusion.  Le terme d’extinction est utilisé pour englober ces deux phénomènes physiques 




L’absorption du rayonnement est due aux différents gaz présents dans l’atmosphère : 
l’ozone (O3), la vapeur d’eau (H2O), le dioxyde de carbone (CO2), le méthane (CH4) etc.… 
Chacun de ces gaz a sa propre signature spectrale. Ainsi l’ozone absorbe le rayonnement 
solaire entre 0,2 et 0,4 μm ; cela nous protège du rayonnement ultraviolet (UV) émis par le 
soleil qui serait néfaste pour les êtres vivants. Ce constituant atmosphérique absorbe 
également le rayonnement tellurique vers 10 μm. L’absorption se fait de façon discrète, on 
parle alors de raies d’absorption. En connaissant la signature spectrale des gaz et l’intensité 
de la raie d’absorption, il est possible de remonter à la concentration des constituants gazeux 
présents dans l’atmosphère à partir du rayonnement incident. Cette science est appelée la 
spectroscopie d’absorption. Pour quantifier cette absorption, il est d’usage d’utiliser la 
transmittance. 
La transmittance exprime le pourcentage du rayonnement ayant traversé une couche de 
l’atmosphère à une longueur d’onde donnée. Ce terme est compris entre 0 et 100%, lorsque 
cette dernière valeur est atteinte le rayonnement ne subit aucune modification d’intensité. La 
transmission est quantifiable en faisant l’hypothèse d’une atmosphère plane et est donnée par 
l’équation 1-4. Pour un gaz donné à une longueur d’onde λ, quittant l’atmosphère sous un 
angle d’incidence θ, la transmittance en absorption (τabs) entre la pression p1 et la pression p2 
peut s’exprimer en fonction du profil de densité atmosphérique ρ(p), du rapport de mélange 
de gaz absorbant c(p) et du coefficient d’absorption massique kabs (p) selon l’équation : 
 
τ abs(p1, p2) = exp −secθ kabsp1
p2∫ (p)c(p)ρ(p)dp⎡ ⎣ ⎢ ⎤ ⎦ ⎥   (1-4) 
 
À partir de cette équation, il est possible de représenter les spectres de transmission du 
rayonnement entre la surface de la terre et le sommet de l’atmosphère pour différents 
constituants atmosphériques (Fig. 1.3). Ce spectre représente la capacité d’un rayonnement 
émis à la surface terrestre à traverser l’atmosphère. Si l’intégralité du rayonnement est 
transmise, cela signifie que l’instrument est en mesure de « voir » la surface de la terre. Un 
exemple bien connu est celui des longueurs d’ondes du visible, qui sont observables depuis 
l’espace. Les rayonnements infrarouges situés entre 8 et 9 µm et entre 10 et 12 µm sont 
également transmis quasi intégralement. Ces gammes de longueurs d’ondes sont nommées 
canaux fenêtre, leur traitement permet de caractériser la surface terrestre et la basse 
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atmosphère. Les bandes spectrales situées autour de 4,3 µm et au-dessus de 14 µm sont 
sensibles au dioxyde de carbone (CO2). Ce gaz de densité relativement fixe sera utile pour 
extraire une information sur les profils de température. Par contre pour déduire des 
informations sur des gaz à absorption variable tels que la vapeur d’eau ou l’ozone, on se 





Fig. 1.3 : Spectres de transmittance atmospherique pour l’ensemble de l’atmosphère (a), de la 
vapeur d’eau (b) et de divers composés gazeux (c) aux longueurs d’ondes infrarouges 
(Clerbaux et al., 2003). 
 
 
Le rayonnement subit des absorptions autres que celles des gaz, notamment par les  
hydrométéores et les aérosols. Pour ces constituants atmosphériques, l’absorption est 





La diffusion disperse dans toutes les directions le rayonnement incident. Ce phénomène 
est plus difficile à quantifier car il prend en compte la géométrie des particules avec qui le 
rayonnement interagit. Trois régimes sont considérés :  
• La taille de la particule diffusante est inférieure à la longueur d’onde du 
rayonnement incident (Dparticule<<λ) ; 
• La taille de la particule diffusante est du même ordre de grandeur que la 
longueur d’onde de rayonnement incident (Dparticule≈λ) ; 
• La taille de la particule diffusante est supérieure à la longueur d’onde de 
rayonnement incident (Dparticule>>λ). 
Pour ces trois régimes, le traitement de la diffusion est différent. Pour le premier d’entre eux, 
nous sommes dans le régime de la diffusion de Rayleigh. Cette diffusion est essentiellement 
due aux molécules présentes dans l’atmosphère, elle est inversement proportionnelle à la 






plus le pouvoir de diffusion par les molécules est fort ; cela explique la couleur bleue du ciel 
(plus petite longueur d’onde du spectre visible). Inversement lorsque la taille de la particule 
est beaucoup plus grande que la longueur d’onde du rayonnement, l’interaction du 
rayonnement et de la matière peut être décrit en utilisant les lois de l’optique géométrique. 
Enfin, pour le dernier cas (Dparticule≈λ), la description de la diffusion est obtenue par la théorie 
de Mie. Cette théorie n’est valable que pour les particules sphériques (ou assimilées). Dans 
un milieu d’aérosols ou nuageux de glace, les particules ne sont pas sphériques et il n’est pas 
possible d’appliquer cette théorie. Il est alors nécessaire d’introduire d’autres méthodes telles 
que T-Matrix (Waterman, 1971) ou encore Finite-Difference Time Domain (FDTD) (Yee, 
1996). 
Notons que nous traitons ici la diffusion en tant que contributrice de l’extinction du 
rayonnement, alors qu’elle contribue tout autant au gain de ce dernier. Si le rayonnement 
incident subit un changement de trajectoire dans l’angle solide considéré dû à la diffusion, il 
sera contributeur dans un autre angle solide. La fonction de phase est alors utilisée pour 
prendre en compte le caractère directionnel de la lumière. 
 
1.2.2.3. Quantification de l’extinction 
 
Nous définissons dans cette section quelques paramètres permettant de définir 
l’atténuation du rayonnement ; la dépendance spectrale de ces paramètres est implicitement 
liée aux équations qui suivent. Pour pouvoir quantifier l’atténuation du rayonnement incident, 
on a l’habitude d’introduire différents  paramètres qui tiennent compte de la diffusion et de 
l’absorption. Ainsi, pour une particule seule, on définit la section efficace de diffusion et 
d’absorption (en cm2) : σabs et σdiff. La section efficace d’extinction étant la somme de ces 
deux paramètres, on a : 
σext = σabs +σdiff   (1-5) 
Les sections efficaces sont définies pour une géométrie de particule donnée. 
Lorsqu’elles sont divisées par la section géométrique de la particule (Α), on obtient le facteur 
d’efficacité d’absorption, de diffusion et d’extinction : Qabs, Qdiff et Qext, avec Qext = 
Qabs+Qdiff. Pour une population de particules de distribution de taille n(r) comprise entre un 
rayon maximum et minimum, notés respectivement rmax et rmin (n(r) est exprimé en cm
-3.mm-
1), on calcule les coefficients de diffusion et d’absorption, en cm-1 :  
βabs = σ abs
rmin
rmax∫ (r)n(r)dr
βdiff = σ diff
rmin
rmax∫ (r)n(r)dr
   (1-6) 
De même que l’équation (1-5), on calcule le coefficient d’extinction en faisant la somme des 
coefficients de diffusion et d’absorption ( βext= βabs+ βdiff). Les coefficients exprimés dans 
l’équation (1-6) permettent d’introduire l’épaisseur optique d’extinction (δext). Ainsi, entre 
deux niveaux de pression (P1 et P2) on a :  
δ ext (p1, p2 ) = β ext (p)dpp1
p2∫   (1-7) 
Ce paramètre est très largement utilisé pour quantifier les nuages ou les aérosols, il a une 
valeur comprise entre 0 et +∞. Lorsqu’il tend vers cette dernière valeur, le milieu est 
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considéré opaque, le rayonnement est très fortement atténué. Inversement, quand il tend vers 
0, le milieu est dit transparent. Enfin, notons que la transmittance en extinction (τext=τabs+τdiff) 
est reliée à l’épaisseur optique par une exponentielle : 
τ ext (p1, p2) = e−δ
ext ( p1 ,p2 )   (1-8) 
Remarquons que l’équation 1-4 définit la transmittance en absorption pour les gaz composant 
l’atmosphère. Il est possible de définir cette transmittance en extinction, pour des milieux 
solides comme les nuages de glace ou liquide, et en diffusion. C’est ce que nous faisons dans 
l’équation 1-8, cependant il n’est pas d’usage de l’utiliser. 
Un paramètre régulièrement utilisé dans le transfert radiatif est l’albédo de simple diffusion 
ω défini comme le rapport entre le coefficient de diffusion sur le coefficient d’extinction 




βext   (1-9) 
 
L’albédo de simple diffusion donne la proportion de la diffusion dans l’extinction totale. 
 
1.2.3. Fonctions de poids  
 
Les fonctions de poids permettent d’obtenir une information sur les couches de 
l’atmosphère contribuant le plus à l’émission du rayonnement au sommet de l’atmosphère. 
Elles sont obtenues en dérivant la transmittance par rapport à la pression (Kaplan et al. 
(1977)) : 
∂τλ (p1, p2)
∂p . Pour les couches très élevées de l’atmosphère, le rayonnement émis 
vers l’espace sera faible malgré la très forte transmittance due à la faible densité de gaz 
d’émission. Les basses couches, en revanche, émettent un plus fort rayonnement, mais, celui-
ci devra traverser davantage d’atmosphère pour atteindre l’espace, et l’absorption sera donc 
beaucoup plus importante. La couche d’origine du rayonnement observé depuis l’espace 
représente un compromis entre ces deux phénomènes opposés et elle correspond au pic de la 
fonction de poids. La Fig. 1.4 présente diverses fonctions de poids pour l’instrument IASI. 
Ces fonctions de poids pointent à divers niveaux de l’atmosphère et possèdent une largeur de 
plusieurs kilomètres pour certaines. Pour caractériser la basse atmosphère et la surface 





Au même titre que les fonctions de poids qui décrivent la sensibilité de la transmittance 
par rapport à la pression, les jacobiens décrivent la sensibilité de la radiance (R), pour un 
canal donné, à un paramètre physique (X) telles que la température ou l’humidité : 
∂R
∂X . Avec 
la nouvelle génération de sondeurs hyperspectraux, les jacobiens trouvent une utilité, entre 
autres, dans la  sélection de canaux pour restituer des paramètres atmosphériques, nuageux 
etc.… Plus un canal sera sensible à un paramètre, plus il sera judicieux de l’utiliser pour 





Fig. 1.4 : Fonctions de poids normalisées en fonction de la pression (ordonnée) des canaux 
IASI utilisé pour assimiler la température au dessus des surfaces maritimes (bleu) et la vapeur 
d’eau (rose). 
 
1.3. Équation de transfert radiatif 
 
Tous les effets décrits précédemment se retrouvent dans l’équation de transfert radiatif 
(ETR) afin de décrire l’évolution de la radiance dans un volume atmosphérique. Dans les 
applications de prévision numérique, cette équation est décrite verticalement, entre la 
pression de surface (ps) de la terre et la pression à laquelle se situe le satellite (psat considéré 
comme le sommet de l’atmosphère), en sommant les processus d’émission et d’atténuation du 
rayonnement. Dans cette partie, nous nous attacherons à décrire cette équation dans une 
atmosphère dépourvue de nuages et d’aérosols dans un premier temps, puis en présence 
d’une couche nuageuse.   
 
1.3.1. ETR en atmosphère claire 
 
En atmosphère claire, la radiance arrivant au sommet de l’atmosphère, à la longueur 
d’onde λ et sous un angle d’incidence θ, est donnée par l’équation ci-dessous : 
 
  
Rλ (θ) = ε (λ,θ)Bλ T( ps)[ ]τλabs ps, psat( )
1( )upcurlybracketleft upcurlybracketmid      upcurlybracketright      
+ Bλ T(p)[ ]
ps
psat∫ ∂τλabs p, psat( )∂p dp
2( )upcurlybracketleft upcurlybracketmid     upcurlybracketright     
+ (1 −ε (λ,θ))τ λabs ps, psat( )Rλ↓(θ)
3upcurlybracketleft upcurlybracketmid      upcurlybracketright      




Avec ε(λ,θ) représentant l’émissivité de la surface, T(p) la température atmosphérique à la 
pression p, Bλ la brillance spectrale caractérisée par l’équation 1-2 et τλ
abs la transmittance de 
l’atmosphère (équation 1-4). L’équation de transfert radiatif en atmosphère claire est la 
contribution de trois termes bien distincts : 
 
1. ε(λ,θ )Bλ T(ps)[ ]τλabs ps, psat( ), est la contribution des radiances issues de la surface 
terrestre pondérées par le coefficient d’émissivité et la transmittance atmosphérique 
entre la surface et le sommet de l’atmosphère. 




∂p dp , représente la somme des processus d’émission des 
composés gazeux dans la colonne atmosphérique. 
3. (1 −ε(λ ,θ ))τ
ν
abs ps ,psat( )Rλ↓(θ ), représente le rayonnement atmosphérique se dirigeant 
vers le bas et ensuite réfléchi par la surface de la terre. La réflexion est représentée par 
le terme (1 −ε) , ceci est la conséquence de la loi de Kirchoff . En considérant la 
surface en équilibre thermodynamique, la transmittance par la surface de la terre est 
négligée. Du fait du fort pouvoir émissif de la surface dans le domaine spectral de 
l’infrarouge (>0,90) nous considérons uniquement le premier ordre de la réflexion. 
 
Pour notre étude, nous nous plaçons dans la partie du spectre infrarouge (>5 μm). De ce fait 
les réflexions solaires sont négligées, ainsi que la diffusion de Rayleigh qui n’est pas 
prépondérante dans cette gamme de longueur d’onde. Dans le cas où l’étude serait réalisée 
dans les longueurs d’ondes visibles, l’ajout d’un quatrième terme à l’équation 1-10 prenant 
en compte ces phénomènes physiques aurait été nécessaire. 
 
1.3.2. ETR en condition nuageuse 
 
Ignorer les milieux diffuseurs et absorbants que sont les nuages ou les aérosols dans 
l’équation de transfert radiatif serait une erreur compte tenu de leur quasi omniprésence dans 
l’atmosphère. Nous présentons ici l’équation de transfert radiatif en présence d’une unique 
couche nuageuse. Le travail serait le même en considérant des aérosols ; de plus, il est bien 






























La radiance qui atteint le sommet de l’atmosphère en condition nuageuse est la contribution 
de quatre termes : la radiance émise sous, par et au-dessus le nuage à laquelle il faut rajouter 
la radiance descendante et réfléchie par la surface. Le schéma de la Fig. 1.5 représente la 
contribution de ces différentes radiances ; rn et τn symbolisent respectivement la réflexion et 
la transmittance du nuage. Sur cette figure, nous supposons le nuage situé sur une couche 
plane, parallèle, homogène et isotherme. Les flèches verticales désignent les radiances 
définies dans l’équation (1-10), à savoir la contribution de la surface ainsi que celle de 
l’atmosphère en ciel clair. Les flèches obliques sont, quant à elles, l’expression de la radiance 
nuageuse ayant une dépendance angulaire (μ). Les valeurs des quatre termes précédemment 
cités sont données ci-dessous : 
1. Le premier terme est la radiance R0 issue des couches situées sous le nuage et 
transmise à la fois par le nuage (τn(μ)) et par les couches atmosphériques au-dessus du 
nuage (τ(pn,psat)) : R0τ(pn,psat)τn(μ). Le paramètre pn est la pression à laquelle se situe 
le nuage, la radiance R0 est définie par : 
R0 = ε(λ)Bλ T(ps)[ ]τλabs ps, pn( ) + Bλ T(p)[ ]
ps
pn∫ ∂τλabs p, pn( )∂p dp + (1−ε(λ))τλabs ps, pn( )R0↓  (1-11) 
 
2. La radiance issue du nuage puis transmise par les couches au-dessus du nuage est 
équivalente à : Rnτ(pn,psat), avec Rn :  
Rn = 1 − rn −τn[ ]B T(pn )[ ] = ε nB T(pn )[ ]   (1-12) 
3. La radiance des couches comprises entre la pression de sommet de nuage et le 
sommet de l’atmosphère R1, donnée par :  
R1 = Bλ T(p)[ ]
pn
psat∫ ∂τλabs p, psat( )∂p dp   (1-13) 
4. La radiance émise par les couches atmosphériques au-dessus du nuage et réfléchie par 
ce dernier : rn(μ)τ(pn,psat) R1↓ , avec R1↓  : 
R1
↓
= Bλ T(p)[ ]
psat
pn∫ ∂τλabs p, psat( )∂p dp   (1-14) 
Ainsi au sommet de l’atmosphère (R), la radiance cumulée depuis la surface et en présence 
d’une unique couche nuageuse est la somme des quatre termes décrits précédemment : 
 
R = R0τn (μ)τλabs(pn , psat ) + Rnτλabs( pn, psat ) + R1 + R1↓rn (μ)τλabs( pn, psat )  (1-15) 
La radiance descendant à la surface R0




abs(pn, ps) R1↓τn (μ) + Rn (μ)[ ] + ∂τλ
abs(p, ps)
∂p dppn
ps∫   (1-16) 
Dans cette équation, la réflexion par la surface ainsi que par le nuage n’est prise qu’au 
premier ordre car cette valeur dans l’infrarouge est faible. Les paramètres de réflexion, de 
transmittance et d’absorption du nuage sont eux déterminés par les équations présentées dans 
le paragraphe 1.2.2.3. Enfin, notons que cette équation ne prend pas en compte les réflexions 




1.4. Modèle de transfert radiatif 
 
Les modèles de transfert radiatif (RTM pour Radiative Transfer Model) permettent de 
simuler la radiance pour différentes longueurs d’ondes du spectre pour des conditions 
atmosphériques données (température, concentrations de gaz, etc.). Nous avons évoqué en 
début de chapitre l’émission d’un rayonnement thermique sous l’effet de la chaleur définie 
par la loi de Planck ainsi que l’extinction de ce rayonnement par les différents constituants de 
l’atmosphère. Les modèles de transfert radiatif s’attachent à décrire au plus juste ces deux 
contributions afin de calculer la radiance au sommet de l’atmosphère en s’appuyant sur 
l’équation de transfert radiatif (1-10). Il existe trois grandes familles de modèles qui sont les 
modèles raie par raie, semi-rapide et rapide. Nous décrivons les principes de fonctionnement 
des RTM raie par raie et rapide. Pour ce dernier, nous présenterons le modèle RTTOV qui est 
largement utilisé tout au long de cette étude. 
 
1.4.1. Modèles raie par raie 
 
Le rayonnement électromagnétique est absorbé par les gaz atmosphériques de façon 
discrète, on parle alors de raies d’absorption. Elles sont centrées sur la longueur d’onde λi et 
ont un élargissement naturel pris en compte par le terme g(λ,λi). 
Les modèles raie par raie (line by line en anglais) décrivent pour chaque raie les 
phénomènes d’absorption moléculaire. Cette description est réalisée en calculant l’épaisseur 
optique d’absorption par les molécules atmosphériques ( absδ ) pour chaque couche de 
l’atmosphère. Cette dernière dépend de l’intensité de l’absorption (S), de la forme de la raie 
d’absorption (g) et de la densité du gaz considéré (ρ). Elle est calculée pour un ensemble 
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,   (1-17) 
 
La résolution de l’équation (1-17) s’appuie sur des bases de données spectroscopiques telles 
que GEISA (Jacquinet-Husson et al., 2011) et HITRAN (Rothman et al., 2009). Ces bases de 
données répertorient l’ensemble des molécules présentes dans l’atmosphère et les 
caractérisent : largeur et forme de raie, densité, intensité d’absorption. Cela permet pour 
chaque raie d’obtenir l’épaisseur optique d’absorption moléculaire. La seconde information 
nécessaire pour simuler la radiance au sommet de l’atmosphère sont les profils de 
température, d’humidité et autres, afin de quantifier l’émission du rayonnement thermique. 
Ces profils sont généralement issus d’une prévision à courte échéance ou de mesures 
routinières comme les radiosondages. A partir de ces informations, le modèle de transfert 
radiatif est capable de fournir la radiance au sommet de l’atmosphère. Cette description des 
modèles raies par raie, est réalisée pour une atmosphère claire : sans milieux diffuseurs autres 
que les molécules atmosphériques. Il existe plusieurs modèles raie par raie, tels que GENLN2 
(Edwards, 1992). Ces modèles sont très précis mais sont très coûteux en temps de calcul, leur 
utilisation n’est donc pas adaptée aux utilisations opérationnelles. Ils sont surtout utiles aux 
travaux de recherche ainsi qu’à la validation ou à l’apprentissage des modèles rapides. Il 
existe des modèles semi-rapides (également appelés pseudo raie par raie) s’appuyant 
également sur des bases de données spectroscopiques, mais sur des domaines spectraux 
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limités et travaillant sur des niveaux de pressions fixes, permettant ainsi d’optimiser les 
temps de calculs, parmi eux : 4AOP (Scott et Chedin, 1981) et kCARTA (DeSouza-Machado 
et Larabee, 1997). Dans les centres d’assimilation des données, les modéles de transfert 
radiatif dit rapides sont utilisés. 
 
1.4.2. Modèles rapides  
 
Les modèles de transfert radiatif sont utilisés pour le suivi et le traitement des radiances 
satellitaires. Afin d’optimiser les temps de calculs de ces traitements, la communauté 
scientifique a développé des modèles de transfert radiatif rapides. Ils se basent sur le fait que 
les coefficients spectroscopiques varient peu avec la température et que la valeur de 
l’épaisseur optique est directement proportionnelle à la densité de gaz. Les modèles rapides 
sont basés sur des régressions, en général, pour des niveaux fixes de pression. L’épaisseur 
optique δi,j du niveau j et de la longueur d’onde i, est paramétrée par une combinaison linéaire 
de variables nommées “prédicteurs” X qui dépendent du profil de température, de pression et 
du gaz considéré (CO2, H2O, O3,N20, CH4, CO..). Comme, par exemple, ceux décrits dans 
Matricardi (2008) :  
 
δ i, jabs = ai, j, k
k =1
K∑ .Xk, j   (1-18) 
 
Les coefficients des K prédicteurs ai,j,k sont calculés à partir des transmissions d’un 
modèle de transfert radiatif raie par raie convoluées sur les filtres du capteur de l’instrument 
(IASI, AIRS…) pour une base de profils représentatifs de l’atmosphère. L’ensemble des 
prédicteurs utilisés sont décrit dans le rapport scientifique et de validation de RTTOV 
(Saunders et al., 2010). La transmittance totale de l’atmosphère à la longueur d’onde i est 
obtenue en sommant l’épaisseur optique δ pour l’ensemble des gaz (g) souhaités et pour 

















i  = ,,exp δτ   (1-19) 
 
Le modèle RTTOV se base sur les modèles raie par raie GENLN2 et KCARTA. 
1.4.2.1. L’exemple de RTTOV 
 
Le modèle RTTOV est le modèle de transfert radiatif rapide utilisé par les principaux 
centres  de PNT européens (UKMO, ECMWF, Météo-France). Ce modèle réalisé et maintenu 
par le consortium de prévision numérique NWP-SAF d’EUMETSAT, a été initialement 
développé pour les instruments TOVS. Il traite actuellement de nombreux instruments 
radiométriques dans le spectre infrarouge (entre 3 et 20 µm) et micro-onde (entre 10 et 20 
Ghz). Les variables d’entrées sont : les profils de température et d’humidité, l’émissivité de 
surface et éventuellement les concentrations de certaines espèces chimiques : l’ozone, le 
dioxyde de carbone, le protoxyde d’azote, méthane et le monoxyde de carbone (Matricardi et 
al., 2001). Les profils de température et d’humidité injectés dans le modèle sont interpolés 
aux niveaux sur lesquels sont définis les coefficients des prédicteurs du modèle RTTOV. Par 
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défaut les émissivités de surface sont fixées à une valeur constante au dessus de la terre ; il 
est aussi possible d’utiliser dans le spectre infrarouge l’atlas d’émissivité mensuel issu de la 
climatologie décrit dans Bordas et al. (2010) et dans le domaine micro-onde soit l’atlas 
TELSEM (Aires et al. 2010) soit l’atlas CNRM MW pour les instruments AMSU-A, AMSU-
B et MHS décrit dans Karbou et al. (2006). Les radiances sont calculées au nadir puis sont 
ensuite adaptées en fonction de l’angle de visée du satellite. Pour ce travail, nous avons 
utilisé la version 10.2 de RTTOV (Hocking, 2011).  
 
En condition nuageuse, l’équation de transfert radiatif est calculée comme décrit dans 
la section 1.3.2, en considérant le nuage comme un corps noir (ε=1). Ainsi les radiances 
émises sous ce dernier sont totalement absorbées par le nuage et réémises, la configuration de 
l’équation de transfert radiatif est la même que 1-10 avec ici la surface ramenée à la pression 
du nuage (pn). Le terme de réflexion n’est pas pris en compte car le nuage absorbe 
l’intégralité du rayonnement, de ce fait le coefficient de réflexion (r) est égal à zéro. La 
radiance nuageuse est alors : 
 
      








  (1-20) 
 
avec pn la pression du nuage et ( )satnabs pp ,λτ  la transmittance entre le sommet du nuage et le 
satellite. Le calcul se limite à une seule couche nuageuse définie à un niveau de pression p. 
Pour les situations partiellement nuageuses, les radiances claires et nuageuses sont combinées 
afin d’obtenir la radiance effective au sommet de l’atmosphère : 
 




cld représentent respectivement les radiances reçues au sommet de l’atmosphère en 
ciel clair et totalement nuageux. Le paramètre N est le pourcentage de nuage dans le champ 
de vue de l’instrument considéré. Les nuages qui ne sont pas opaques (ε<1) sont traités de 
manière identique remplaçant le paramètre N de l’équation 1-21 par une émissivité effective 
Nε plus faible qu’un nuage opaque. Ce paramètre est un paramètre d’entrée fourni par 
l’utilisateur. 
 
Pour prendre en compte les problèmes liés aux multicouches nuageuses mais également 
aux nuages plus difficiles à gérer, tels que les nuages fins ou de glace, il est possible d’utiliser 
un module de RTTOV (Matricardi (2005), Saunders (2008)) qui simule un nuage sur sa 
verticale et pour les phases (liquide, glace) de l’eau nuageuse. En plus des entrées classiques 
du modèle (profils de température et d’humidité), ce module nécessite alors une information 
sur la fraction nuageuse et le contenu en eau du nuage, qui est considéré comme étant un 
corps gris, sur chaque niveau i du modèle. La description de cette modélisation nuageuse est 
faite au  chapitre 3. 
 
1.5. Sondeur et imageur 
 
L’ensemble des instruments de télédétection est largement représenté par les sondeurs 
et les imageurs pour les besoins météorologiques. Ces instruments mesurent la radiance de 
l’atmosphère sur une gamme de longueurs d’ondes donnée. Bien que très proches dans leur 
façon de fonctionner, ces deux types d’instruments sont différents dans leur domaine 
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d’utilisation. L’imageur, grâce à sa bonne résolution horizontale (de l’ordre du kilomètre), 
permet de renseigner sur la présence de nuages et sur le type de sol (émissivité de surface εs 
température la mer (SST)). Le sondeur, quant à lui, permet de décrire l’atmosphère et donne 
une information pour celle-ci sur plusieurs couches. Nous décrivons chacun de ces deux 
instruments au travers du sondeur IASI et de l’imageur AVHRR du satellite Metop. 
 
1.5.1. Sondeur IASI 
 
Les sondeurs permettent de restituer des profils atmosphériques tels que la température 
ou l’humidité sur la verticale de l’atmosphère. Pour comprendre cette restitution il faut se 
baser sur les fonctions de poids que nous avons vues au paragraphe 1.2.3. Chaque canal est 
lié à une couche de l’atmosphère ; ainsi, en se basant sur l’équation de transfert radiatif (1-10) 
il est possible de restituer les paramètres de l’atmosphère. Cependant, comme on peut le 
constater sur la Fig. 1.4, les fonctions de poids se chevauchent entre elles, ce qui implique 
que chaque canal ne dépend pas d’une seule couche atmosphérique mais de plusieurs ; les 
canaux sont donc corrélés entre eux. De ce fait la restitution des paramètres atmosphériques 
devient complexe. 
 
Pour atténuer ce phénomène, il faut minimiser la largeur de ces fonctions de poids en 
agissant directement sur les propriétés instrumentales. La radiance mesurée n’est pas 
monochromatique mais est la contribution de plusieurs longueurs d’ondes, on parle alors de 
largeur spectrale de l’instrument. Celle-ci impacte directement la largeur des fonctions de 
poids : plus la largeur spectrale est fine, plus la résolution verticale de l’instrument le sera 
également. La radiance observée pour un canal (i) peut alors s’écrire en fonction de la largeur 
spectrale du canal (Δν), de la fréquence centrale de la mesure (νi), des radiances 


















  (1-22) 
La résolution verticale des profils restitués dépend fortement du paramètre Δν. Une 
bonne résolution spectrale aide à une bonne résolution verticale de l’instrument. Cependant 
cette forte résolution spectrale nécessite d’obtenir des détecteurs extrêmement sensibles au 
faible rayonnement perçu par l’instrument mais surtout d’atténuer au maximum les sources 
de bruits (notamment thermiques). Tout cela est essentiellement dû à l’avancée technologique 
dans les domaines de l’optique et de la cryogénie. 
 
La résolution est également améliorée en augmentant le nombre de canaux. Ceci 
permet d’augmenter le nombre de couches atmosphériques observées. Dès lors, en 
augmentant la résolution spectrale de l’instrument et en augmentant le nombre de canaux on 
améliore considérablement la restitution des profils atmosphériques. Ainsi on passe de 19 
canaux sur le sondeur infrarouge HIRS de la NOAA à 2378 canaux pour le sondeur AIRS 
présent sur la plateforme Aqua de la NASA (2002) avec une résolution spectrale comprise 
entre 1 et 0,25 cm-1. Le sondeur européen mis en orbite monté sur Metop (2006) est le 
sondeur IASI possédant 8461 canaux avec une résolution spectrale de 0,25 cm-1 avant 
apodisation. Enfin le sondeur CrIS, mis en orbite en 2011, possède 1305 canaux et une 
résolution spectrale de 0,25 cm-1. Par le nombre de canaux utilisés et leurs fines résolutions 




IASI est un interféromètre de Michelson possédant 8461 canaux et couvrant de manière 
continue le spectre entre : 645 cm-1 et 2760 cm-1 (3,62µm à 15,5µm). L’angle de balayage est 
de plus ou moins 47,85° autour du nadir à une altitude de 840 km de la terre. Les champs de 
mesures sont au nombre de 30 par fauchée et sont analysés par une matrice 2 x 2 (Fig. 1.6). 
La résolution horizontale au nadir est de 12 km. Le bruit radiométrique de l’instrument à 280 
K est compris entre 0,10 et 0,30 kelvin. Le balayage de IASI est compatible avec le sondeur 





Fig. 1.6 : Géométrie de navigation de IASI 
 
IASI a été conçu afin de répondre aux besoins de la communauté de prévision 
numérique du temps. Les précisions attendues sont de 1 K pour une résolution de 1 km  pour 
les profils de température en ciel clair ; les profils d’humidité de 10% pour une résolution 
verticale de 1 à 2 km dans la troposphère ; une température de surface avec une précision de 
0,5 K au dessus de la mer et 1 K au dessus des continents et, enfin, une émissivité de surface 
précise à 1%. D’autres applications trouvent place dans la mesure du spectre de IASI, 
notamment sur la chimie de l’atmosphère. Une vue d’ensemble sur les résultats obtenus par 
IASI est décrite dans Hilton, 2012. 
 
1.5.1.1. Sondage en condition nuageuse 
 
Le sondeur IASI qui sonde l’atmosphère dans l’infrarouge est affecté par les 
hydrométéores atmosphériques. Sa mesure devient alors une source de renseignements sur les 
propriétés nuageuses : température, phase, propriétés optique (épaisseur optique) et 
microphysique (diamètre moyen  des cristaux). La Fig. 1.7 présente trois spectres 
caractéristiques de IASI pour la journée du 02 Mai 2012 à 09h02 UTC. L’image associée 
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(très haute résolution spatiale) est issue du satellite géostationnaire MSG dans le canal visible 
pour la même journée mais avec un décalage temporel de 2 min (09h00). Notons que le 
spectre est décrit en nombre d’ondes et non plus en longueur d’ondes qui est une convention 
dans le domaine de la spectroscopie, tout comme l’intensité du signal mesuré qui est 
convertie en température de brillance :  
 
1. Le spectre en rouge représente la ville de Lannion (Bretagne) vue par IASI sous une 
atmosphère claire (sans nuage). Les canaux fenêtres entre 780 cm-1 960 cm-1 voient la 
surface et permettent de calculer la température de surface (Ts). En considérant une 
transmittance atmosphérique proche de 100% et une émissivité de surface à 1, nous 
avons une approximation de la température de surface. Dans l’exemple, la température 
de surface est d’environ 285 K. Cette approche de restitution de température de surface 
est très simpliste, nous verrons en fin de chapitre des techniques plus complexes 
s’appuyant à la fois sur l’observation du satellite et la simulation de cette observation par 
un modèle de transfert radiatif. 
 
2. Le spectre de couleur verte représente un nuage de type opaque. Les propriétés 
intrinsèques du nuage sont très proches d’un corps noir. Ainsi, le rayonnement tellurique 
est complètement absorbé et réémis sous forme de rayonnement électromagnétique 
correspondant à la température du nuage. Le spectre permet alors d’obtenir des 
informations sur le nuage et sur les couches atmosphériques situées au-dessus de ce 
dernier. Notons que cette situation est localisée au cœur de la dépression sur l’image 
MSG. 
 
3. Le spectre bleu correspond à un nuage de type semi transparent. Il se caractérise par la 
présence d’une forte pente sur les canaux fenêtres situés entre 780 cm-1 960 cm-1. 
Contrairement aux nuages opaques, l’extraction d’informations sur les couches situées 
entre la surface de la terre et le nuage est possible car le rayonnement tellurique est 
partiellement absorbé et diffusé par ce dernier. Cette situation est positionnée en bord de 




Fig. 1.7 : Image de MSG visible haute résolution du 02 Mai 2012 à 9h00 UTC. Les spectres 
de la figure de droite représentent trois mesures de IASI pour le même instant. En rouge la 
ville de Lannion vue par IASI sous une atmosphère claire. En vert la radiance d’un nuage 
opaque et en bleu la radiance d’un nuage de type semi-transparent. Les localisations 




1.5.2. Imageur AVHRR 
 
Le radiomètre avancé à très haute résolution AVHRR (Advanced Very High Resolution 
Radiometer) est un spectromètre imageur multi-spectral qui se montre très précieux pour 
obtenir une information nuageuse. Contrairement aux sondeurs cet instrument a une large 
résolution spectrale qui ne lui permet pas de caractériser finement l’atmosphère sur sa 
verticale. Avec sa bonne résolution horizontale de 1,1 km au nadir, il permet par contre de 
décrire finement la couverture nuageuse. Cet instrument est monté sur la plateforme Metop et 
possède 6 canaux qui se situent dans le visible et dans l’infrarouge, mais seules les données 
de cinq canaux sont retransmises au sol (les canaux 3A et 3B ne peuvent pas fonctionner 
simultanément).  
L’analyse des pixels AVHRR, dans le champ de mesure IASI, par nuée dynamique, 
donne une description sur les différentes scènes observées dans ce champ de mesure. Ainsi la 
description de la distribution spatiale des radiances AVHRR dans le champ de vue de IASI en 
terme de ‘clusters’ donne le nombre de classes homogènes, avec un maximum de 7. Pour 
chacune de ces classes, le cluster donne: le pourcentage de la couverture dans le champ de 
vue de IASI, la radiance moyenne pour les 5 canaux et l’écart type associé donnant ainsi une 
information sur la variabilité et la représentativité du cluster. L’analyse des clusters est une 
information très utile sur les nuages, c’est ce que fait le logiciel MAIA (Lavanant, 2002). Ce 
logiciel utilise les radiances de l’imageur AVHRR pour renseigner sur le type de la scène 
(clair sur mer, sur terre, nuageux etc.), il réalise également une classification nuageuse (Fig. 
1.8). Nous reviendrons sur ce logiciel dans le chapitre 2. 
 
 
Fig. 1.8 : Masque nuageux MAIA construit à partir des Clusters AVHRR présents dans les 
pixels de IASI. La situation est la même que celle présentée dans la Fig. 1.7. 
 
1.6. La restitution de profils 
 
L’équation du transfert radiatif décrit la radiance mesurée pour des paramètres 
géophysiques donnés : température, rapport de mélange de gaz absorbant, altitude etc. C’est 
ce qu’on appelle couramment le problème direct. Cependant, les utilisateurs cherchent à 
décrire l’état de l’atmosphère à partir des observations de radiances. Or le chevauchement des 
fonctions de poids entraine une corrélation entre les canaux et de ce fait le nombre 
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d’informations indépendantes est inférieur au nombre de canaux considérés. De plus, les 
observations possèdent des erreurs de mesure qui bruitent le signal. Le problème d’inversion 
est considéré comme un problème ‘mal posé’, c’est à dire qu’une multitude d’état de 
l’atmosphère peuvent conduire aux mêmes observations. Pour contourner ce problème, on se 
base sur l’état le plus probable de l’atmosphère issu par exemple d’une prévision à courte 
échéance du modèle de prévision numérique. La prévision peut être comparée aux radiances 
observées grâce à l’opérateur d’observation qui transforme les variables du modèle de 
prévision numérique en simulations d’observations. La comparaison permet de remonter aux 
paramètres atmosphériques  en modifiant les valeurs de ces paramètres de façon itérative afin 
de minimiser  l’écart entre les deux radiances. La méthode de restitution est en réalité un peu 
plus complexe car elle vise d’une part à diminuer l’écart entre observation et simulation et, 
d’autre part, ne pas s’éloigner de l’état le plus probable de l’atmosphère. La méthode utilisée 
dans cette étude est une méthode variationnelle 1D-VAR qui fonctionne par itérations 
successives en particulier dans le cas des problèmes non-linéaire. Introduisons quelques 
définitions pour la compréhension de cette partie : 
 
 Ébauche : représente l’état le plus probable de l’atmosphère avant l’assimilation des 
observations. Elle est généralement issue d’une prévision à courte échéance du modèle de 
prévision numérique. (du CEPMMT ou de Météo France dans nos études) 
 Analyse : état le plus probable de l’atmosphère après application de la méthode. 
 Opérateur d’observation : transforme les variables de l’atmosphère en simulations 
d’observation en utilisant un modèle de transfert radiatif. 
 
1.6.1. Modèles variationnels 1D-Var 
 
La méthode 1D-VAR permet, sur une dimension verticale de l’atmosphère, de restituer 
les profils atmosphériques de température et d’humidité ou encore les propriétés nuageuses. 
Comme nous l’avons décrit précédemment, cette technique effectue une comparaison entre 
les radiances de l’observation satellitaire et celles provenant de la simulation construite à 
partir de l’ébauche tout en restant proche de l’état le plus probable de l’atmosphère. 
 
Pour introduire les systèmes d’assimilation de données nous utiliserons le formalisme 
suivant : 
 
 Pour les vecteurs : 
xa : profil restitué (analyse du modèle en PNT) 
xb : ébauche du profil (souvent une prévision à 6h) 
y : le vecteur d’observation 
 
 Pour les matrices : 
B : la matrice de covariances d’erreur de l’ébauche. 
R : la matrice de covariances d’erreur des observations et du modèle de transfert 
radiatif. 
 
 Opérateur : 
h: l’opérateur d’observation permettant de passer de l’espace du modèle de prévision 




H : est le tangent linéaire de l’opérateur d’observation h par rapport aux paramètres 
restitués (δh/δt, …) 
HT : est le transposé du linéaire tangent 
 
Les méthodes variationnelles minimisent une fonctionnelle J(x) mesurant l’écart aux 
observations et l’éloignement à l’ébauche de la condition initiale (Fig. 1.9). Cette 
fonctionnelle est appelée fonction coût : 
 
  (1-23) 
 
Cette fonction coût suppose que les données d’observations et d’ébauches sont 
gaussiennes, non biaisées et décorrélées entre elles. L’état du modèle est modifié par 
itérations successives pour minimiser les écarts à l’ébauche Jb et aux observations Jo. 
L’optimisation est alors obtenue lorsque le gradient de la fonction coût est nul : 
 
0=))(−(Η−)−(Β=)( −− xhyRxxxgradientJ Tba 11  (1-24) 
 
Les variables du modèle sont projetées dans l’espace des radiances observées via 
l’opérateur h, qui est constitué par le modèle RTTOV mais également par des interpolations 
horizontales et verticales. Les conditions pour obtenir une bonne minimisation sont : une 
ébauche au plus près de la solution, des matrices d’erreurs représentatives des données et un 




Fig. 1.9 : Exemple de minimisation de la fonction coût pour un système d’assimilation 
variationnelle 1D-Var 
 
En faisant l’hypothèse que les erreurs d’observations et d’ébauches sont non biaisées, la 
restitution de l’analyse, est optimisée pour l’expression suivante (Daley 1991) :  
 
))(( bba xhyKxx −+=   (1-25) 
 
où K est la matrice de gain de l’analyse définie par : 
J(x) = 1
2
x − xb( )T B−1 x − xb( )




h(x) − y( )T R−1 h(x) − y( )




1)( −+= RHBHBHK TT   (1-26) 
 
La matrice de gain K exprime le poids donné à l’observation pour corriger l’ébauche 
issue du modèle de prévision numérique ; plus le gain sera fort, plus l’observation influencera 
le résultat de l’analyse du modèle. L’étude de cette matrice de gain permet également de 
renseigner sur le nombre de canaux effectifs contribuant à l’analyse. Cette information est 
obtenue en sommant la diagonale de la matrice (trace de la matrice HK) et est nommée DFS 
(Degrees of Freedom for Signal) ou nombre de pièces d’information (Rodgers, 2000). 
 
1.6.2. Sélection de canaux 
 
La nouvelle génération de sondeurs infrarouges IASI, AIRS et CrIS possède des 
milliers de canaux. Dans un contexte opérationnel, traiter ces canaux dans leur globalité serait 
à la fois très gourmand en temps de calcul mais surtout serait inutile ; ces canaux, comme 
évoqué §1.2.3, sont corrélés comme on le voit dans le chevauchement des fonctions de poids, 
et, la matrice de gain (1-25) sature rapidement au-delà d’un nombre de canaux déterminés 
(Fig. 1.10). Différentes techniques, exploitant la théorie de l’estimation linéaire optimale 
(Rodgers, 1996), ont été comparées (Rabier et al, 2002 ; Fourrié and Thépaut, 2003). Une 
sélection dynamique de canaux permet d’extraire les canaux les plus informatifs pour chaque 
observation. Cependant dans un contexte opérationnel, une telle technique ne peut être mise 
en place en temps réel car elle est très gourmande en temps de calcul. Pour remédier à cela, 
les centres d’assimilation utilisent une sélection constante des canaux de IASI (Collard, 2007) 
qui présente un bon compromis entre qualité et robustesse. D’autre part, certains canaux sont 
rejetés a priori car leur simulation par les modèles de transfert radiatif n’est pas précis. Pour 
IASI, les canaux exclus sont : 
• Les canaux sensibles au toit du modèle (dont les jacobiens pointent haut dans 
l’atmosphère) pour lesquels l’écart à l’ébauche peut être trop important pour être assimilé par 
le système ; 
•  Les canaux sensibles aux espèces chimiques présentes dans l’atmosphère et non 
prises en compte ou mal décrites par les modèles de transfert radiatif ; 
• Au-dessus de la surface terrestre, du fait des grandes incertitudes sur le paramètre 
d’émissivité de surface ainsi que la température de surface, seuls les canaux ayant une valeur 
de jacobien proche de 0 à la surface sont sélectionnés. Des travaux sur la détermination de 
l’émissivité et la température de surface sont en cours dans les centres de prévision 
numérique ; 
• Les canaux de courtes longueurs d’onde, inférieur à 4,46 μm font à la fois intervenir 
le rayonnement tellurique et les réflexions solaires le jour. 
Avec le désir d’assimiler de nouvelles variables, comme les contenus en eau glacées et 
en eau liquide des nuages, une nouvelle sélection de canaux devra être réalisée afin de 





Fig. 1.10 : Nombre de degrés de liberté (DFS) du sondeur IASI pour différents paramètres 
























































































Les nuages sont une composante principale de notre atmosphère. Leur formation 
provient de la condensation ou congélation de la vapeur d’eau présente dans l’atmosphère. Ce 
phénomène nécessite la diminution de la température afin d’augmenter le volume en vapeur 
d’eau dans l’atmosphère. Lorsque la température diminue, le volume de vapeur d’eau 
rapporté au volume d’air augmente et quand la saturation est atteinte, il y a condensation. Ce 
phénomène se fait uniquement en présence de supports solides en suspension dans 
l’atmosphère appelés noyaux de condensation ou de congélation. Ces noyaux, couramment 
appelés aérosols, sont des microparticules d’origine naturelle (poussières de sable, pollen, 
érosion éolienne…) ou anthropologiques (érosion agricole, émission de dioxyde de 
carbone…). Les contrails sont un exemple de la nécessité de ces noyaux de condensation : au 
passage d’un avion, on aperçoit instantanément de longues traînées blanches en haute altitude 
suite à l’apport de ces noyaux de condensation. Il existe plusieurs mécanismes de formation 
des nuages. Parmi les plus courants il y a le soulèvement frontal ou orographique, la 
convection ou encore le refroidissement par la base, mécanismes décrivant un changement de 
température favorable à la formation des nuages. 
Les masses nuageuses qui sont présentes dans les basses couches de l’atmosphère 
(troposphère), sont donc inévitablement dans le champ de vue des instruments satellitaires. À 
travers ce chapitre, nous décrirons certains nuages présents dans l’atmosphère, ainsi que leur 
impact sur la mesure instrumentale selon la plage de longueur d’onde utilisée. Nous 
donnerons une brève description du masque nuageux MAIA. Enfin nous donnons quelques 
définitions sur les caractéristiques microphysiques et optiques des nuages. Cela afin de 




2.1.1. Caractérisation des nuages 
 
Les premières classifications des nuages ont eu lieu au XIXe siècle. Ces classifications 
avaient pour objectif d’être utilisées dans des prévisions du temps. Une première tentative du 
français Jean Baptiste de Lamarck a vu le jour au tout début de ce siècle, mais on retiendra 
surtout la classification de Luke Howard qui est de nos jours, encore utilisée. Cette 
classification est basée sur la classification binomiale. Notre but n’est pas d’énumérer 
l’ensemble des nuages qui y sont référencés, mais de donner quelques définitions des nuages 
les plus répandus et que nous évoquerons dans la suite des travaux : Stratus, cumulus, 
cumulonimbus et cirrus. 
 
• Stratus : couche nuageuse généralement grise, à base assez uniforme et pouvant générer de 
la bruine, de la neige en grains. Lorsque le soleil est visible au travers de la couche, son 
contour est nettement discernable. Le stratus ne donne pas lieu à des phénomènes de halo, 
sauf éventuellement en condition très froide. Parfois, le stratus se présente sous forme de 
bancs déchiquetés. 
 
• Cumulus : Nuages séparés, généralement denses et à contours bien délimités, se 
développant verticalement en forme de mamelons, de dômes ou de tours. La région 
supérieure du nuage est bourgeonnante et ressemble souvent à un chou-fleur. Les parties de 
ces nuages éclairées par le soleil sont, le plus souvent, d’un blanc éclatant. Leur base est 
relativement sombre et globalement horizontale. Les cumulus présentent parfois un aspect 
déchiqueté. 
 
• Cumulonimbus : Nuage dense et puissant, à extension verticale considérable, en forme de 
montagne ou d’énormes tours. Une partie au moins de sa région supérieure est généralement 
lisse, fibreuse, ou striée, et presque toujours aplatie. Cette partie s’étale souvent en forme 
d’enclume ou de vaste panache. Au-dessous de la base de ce nuage, souvent très sombre, il 
existe fréquemment des nuages bas déchiquetés, soudés ou non avec elle, et des 
précipitations. 
 
• Cirrus : Nuages de glace séparés, en forme de filaments blancs et délicats, de bancs ou de 
bandes étroites. Ils sont généralement blancs et ont un aspect fibreux ou un éclat soyeux, 
voire les deux. 
 
Cette classification, dite par genre, repose avant tout sur l’aspect général. Il est 
également courant de les évoquer selon leurs altitudes. Dans ce cas trois altitudes sont 
distinguées, avec pour chacune d’elle, des types nuageux qui leur sont propres. Ainsi les 
nuages hauts (au-dessus de 5000m) sont représentés par les nuages possédant le préfixe cirr- 
(cirrus, cirrocumulus, cirrostratus). Dans les basses altitudes (inférieure à 2000 m) les 
hydrométéores sont stratiformes (stratus, stratocumulus) ou cumuliformes (cumulonimbus et 
cumulus) ; enfin entre 2000 et 5000 m, se trouve l’étage moyen avec la présence 
d’altocumulus, d’altostratus et le nimbostratus. Certains nuages, de par leurs fortes extensions 





2.1.2. Interactions rayonnement-nuages 
 
L’essentiel de l’instrumentation dédiée à l’observation de la terre sonde l’atmosphère du 
rayonnement visible (0,4 à 0,8 μm) au rayonnement micro-onde (106 à 103 μm) en passant 





Dans les longueurs d’onde visible, les instruments passifs mesurent les réflexions 
solaires réfléchies par les objets présents dans l’atmosphère comme les nuages ou les 
aérosols. Plus le rayonnement réfléchi est intense plus le nuage est épais et dense. Les nuages 
très fins comme les cirrus sont très peu sensibles au visible et cela limite l’utilisation de ces 
longueurs d’onde pour la détection de ce type de nuage. Ce domaine est limité à une 
utilisation diurne pour la détection nuageuse. La bande d’absorption du dioxygène O2 à 760 
nm permet de restituer la pression de sommet de nuage (Vanbauce et al., 1998) ; l’utilisation 




Le spectre infrarouge mesure le rayonnement électromagnétique émis par la surface de 
la terre et par les différents constituants atmosphériques : molécules, aérosols, nuages. En 
présence de ces derniers, le rayonnement tellurique et des couches sous-jacentes au nuage est 
absorbé et réémis. L’absorption est très dépendante du type du nuage, elle est totale pour un 
nuage épais et partielle pour un nuage fin. Ces nuages sont respectivement appelés opaques et 
semi-transparents (nous donnerons une définition plus objective dans la seconde partie de ce 
chapitre). Le rayonnement infrarouge possède donc une information sur le nuage. Dans le cas 
de nuage bas, la détection est rendue plus difficile car le contraste entre la température du 
sommet et de la surface est faible. De plus, en présence d’une situation multicouche opaque, 
possédant plusieurs nuages dans la colonne atmosphérique, l’exploitation de la donnée 
infrarouge permet le plus souvent d’extraire l’information du nuage le plus élevé. Cependant, 
les nuages semi-transparents laissent « passer » une partie du rayonnement des basses 
couches atmosphériques, permettant ainsi une information sur la structure du nuage observé 




Enfin l’utilisation du domaine micro-onde est également une mesure d’émission par la 
surface de la terre et ses composés atmosphériques. Cependant, du fait de la très faible 
intensité du signal, les fonctions de poids des instruments micro-ondes sont très larges ce qui 
ne permet pas de décrire finement l’atmosphère comme peuvent le faire les sondeurs 
hyperspectraux dans le domaine infrarouge. De par les grandes longueurs d’onde, allant du 
millimètre au mètre, le domaine micro-onde n’est pas affecté ou peu par la présence des 
nuages. Les canaux micro-ondes ne permettent pas d’obtenir des informations sur les couches 
sous-jacentes au nuage, mais peuvent servir à déterminer et quantifier les précipitations 
nuageuses ou encore restituer l’eau liquide nuageuse. Les sondeurs micro-ondes sont utilisés 
en météorologie ; dernièrement le sondeur ATMS, possédant 22 canaux, a été mis en orbite à 





2.1.3. Masque nuageux 
 
Pour traiter la radiance nuageuse dans l’empreinte des sondeurs hyperspectraux, il faut 
s’assurer de la présence d’hydrométéores. Pour cela nous ferons régulièrement référence au 
masque nuageux MAIA (Lavanant, 2002). Ce masque est construit à partir des données des 
radiances de l’AVHRR sondant l’atmosphère dans l’infrarouge et dans le visible (longueurs 
d’ondes très sensibles aux nuages). Comme la plupart des masques nuageux, il est basé sur 
l’analyse de combinaisons des canaux visible et infrarouge qui sont comparés à des seuils 
pour déterminer le type de scène observée. Ce logiciel fournit une information nuageuse dans 
l’empreinte du pixel IASI qui est disponible soit en pleine résolution, pour chacun des pixels 
AVHRR co-registré dans l’empreinte IASI, soit à partir des clusters de l’AVHRR. Les 
clusters sont un regroupement des pixels AVHRR dans l’empreinte du sondeur IASI, avec un 
nombre maximum de 7, selon une méthode statistique nommée nuée dynamique. C’est sur 
ces clusters que nous appliquerons le logiciel MAIA. Le masque nuageux fournit à 
l’utilisateur des informations sur le type de la scène observée : nuageuse ou claire. Si la scène 
est claire, nous sommes renseignés sur le type de la surface (eau, terre) et sur la présence 
éventuelle de glace ou de neige. En présence de nuages, ces derniers sont séparés selon dix 
catégories :  
• cinq nuages opaques classés selon leurs altitudes : très basse, basse, moyenne, haute et très 
haute ; 
• trois nuages semi-transparents classés selon leur épaisseur : fin, moyen et épais ; 
• un nuage semi-transparent placé au-dessus d’un autre nuage ; 
• un nuage fractionné. 
MAIA fournit la proportion de la couverture nuageuse dans le spot IASI pour chacune de ces 
catégories. Enfin, pour les nuages opaques, considérés comme ayant une transmission nulle, 
il est possible d’obtenir la température du sommet du nuage à partir de la température de 
brillance observée. Cela permet de déterminer la température du sommet du nuage et par 
conséquent, à partir d’un profil de température (venant d’une prévision ou d’une analyse), de 
connaître l’altitude ou la pression du sommet du nuage.  
 MAIA donne là deux informations essentielles permettant de traiter les radiances 
nuageuses : la fraction nuageuse dans l’ellipse IASI (notée N, ou CC pour cloud cover) et la 
pression de sommet de nuage. La pression de sommet de nuage est généralement, exprimée 
en hecto pascal (hPa) et abrégée par la suite par CTP (pour Cloud Top Pressure).  
 Ceci est un exemple de traitement de radiances nuageuses qui montre l’utilité du 
masque nuageux. Nous évoquerons d’autres méthodes dans le prochain chapitre car cette 
méthode se limite à la présence de nuage opaque dans le pixel de IASI. Lorsque les nuages 
opaques sont détectés, ils sont facilement pris en compte dans un modèle de transfert 
radiatif ; les nuages semi-transparents sont eux plus complexes car ils laissent passer une 
partie du rayonnement émis pas les couches sous-jacentes au nuage ainsi que le rayonnement 
de la surface. Il faut alors utiliser les propriétés radiatives du nuage dans les modèles de 
transfert radiatif. Cela peut se faire en considérant le nuage comme un corps gris, les 
propriétés radiatives n’ont alors pas de dépendance spectrale, ou bien en réalisant une parfaite 
description de ces propriétés dans le modèle de transfert radiatif. Pour mettre en place la 
première méthode nous utiliserons le logiciel du CO2-Slicing (décrit au chapitre 3), pour la 
seconde nous utiliserons deux modèles de transfert radiatif incluant les propriétés 




2.1.4. Vers une utilisation de la microphysique du nuage 
 
Dans le cadre de l’étude, nous nous intéressons au rayonnement infrarouge mesuré par 
le sondeur IASI. Ce domaine spectral est très riche en informations, à la fois sur les 
paramètres physiques du nuage (hauteur, température) mais aussi sur les paramètres optiques 
et microphysiques : phase, épaisseur optique, taille et forme des particules du nuage. La 
volonté d’extraire les paramètres optiques et microphysiques nuageux de la mesure des 
sondeurs hyperspectraux est apparue en même temps que la mise en orbite de ces instruments 
(Wei et al., 2004 pour AIRS ; Matricardi, 2005 pour IASI). La détermination des propriétés 
nuageuses à partir du rayonnement est déjà largement utilisée dans l’instrumentation active 
comme les lidars ou les radars. Ces instruments possèdent un avantage technologique quant à 
leur mise en place (instrumentation nécessitant une sensibilité de détection moins importante 
que les sondeurs hyperspectraux), et la possibilité de travailler sur la polarisation du 
rayonnement qui apporte ainsi une information supplémentaire sur la forme des particules 
nuageuses par exemple. Cependant, ils sont plus difficiles à mettre en orbite pour obtenir une 
couverture globale. Pour accompagner les prémices des études de la microphysique 
nuageuse, les scientifiques possèdent une constellation de satellites nommée A-Train (Fig. 
2.1) qui possède une grande diversification d’instruments travaillant dans plusieurs domaines 
de longueurs d’ondes. Dans le cadre de nos travaux de recherche, nous exploitons les 
données de deux instruments actifs : le radar CloudSat et le lidar CALIPSO. L’étude multi 





Fig. 2.1 : Constellation de l’A-Train (www.nasa.gov) 
 
L’utilisation et l’extraction de l’information microphysique du nuage sont rendues 
possible grâce aux modèles de transfert radiatif incluant les propriétés optiques et  
microphysiques du nuage : DISORT (Stamnes, (1988)),  RTTOV (Chevallier et al., 2001 et 
2002 ; Hocking 2011), HISCRTM (Wei, 2004; Huang, 2004; Li, 2005; Wang, 2011) 
 
2.2. Propriétés optiques et microphysiques des nuages 
 
La prise en compte des propriétés microphysiques et optiques des nuages permet de 
mieux décrire l’interaction qui existe entre le rayonnement et la matière que constitue le 
nuage. La description de cette interaction est grandement liée à la phase (glace ou liquide) et 
à la  géométrie (taille et forme) des particules nuageuses. Pour un nuage en phase liquide, la 
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diffusion de Mie est utilisée pour décrire les propriétés optiques du nuage. Dans le cas d’une 
phase solide, le nuage est constitué de particules (ou cristaux) de diverses formes (colonne, 
agrégat, droxtal, etc. ) et la théorie de Mie ne peut pas être utilisée, il faut alors utiliser 
d’autres techniques pour calculer les propriétés optiques des nuages tel que la méthode de T-
Matrix. Cette section propose plusieurs définitions permettant d’expliquer par la suite les 
modèles de transfert radiatif incluant les propriétés optiques et microphysique des nuages. 
 
2.2.1. Fonction de phase 
 
Un rayonnement traversant un milieu voit son énergie atténuée par des effets de 
diffusions et d’absorptions. Cette atténuation est appelée extinction. Pour des milieux non-
diffusants, l’absorption est le seul procédé d’extinction du rayonnement tandis que pour des 
milieux non-absorbants la diffusion est le seul procédé d’extinction. Quand le rayonnement 
est diffusé plus d’une fois, nous parlons de diffusion multiple ; cela est le cas dans un milieu 
nuageux. Si nous considérons un champ électromagnétique polarisé, ces propriétés de 
polarisation peuvent être décrites par un jeu de quatre quantités constituant les paramètres de 
Stockes de l’onde plane incidente : I, Q, U, V exprimé en W.m-2, Stockes (1852). L’élément I 
de ce vecteur représente l’intensité (ou la radiance). Les paramètres Q, U et V représentent 
des différences d’intensités suivant différentes polarisations. Les vecteurs de Stockes peuvent 
















  (2-1) 
 
 
L’indice 0 de l’équation 2-1 désigne le rayonnement incident, R est la distance entre le 
rayonnement diffusé et le point d’observation, σdiff est la section efficace de diffusion 
(équation 1-5) et P désigne la matrice de diffusion. Les coefficients de cette matrice peuvent 
être calculés à partir des lois et théories régissant la propagation d’une onde 
électromagnétique en espace libre. En plus d’une dépendance spectrale des coefficients 
matriciels, ces derniers dépendent à la fois de l’angle de diffusion Θ et de l’angle ϕ désignant 
l’inclinaison du plan de diffusion par rapport à un plan de référence perpendiculaire à l’onde 
du rayonnement incident (Fig. 2.2). Pour les applications que nous menons, nous considérons 
uniquement les calculs décrivant la variation de l’intensité, donc à l’élément P11 de la matrice 






P11I0  (2-2) 
 






2π∫ ΘdΘdϕ = 4π   (2-3) 
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On appelle P11 la fonction de phase que l’on désignera simplement P(Θ), pour une longueur 
d’onde donnée λ. Le facteur d’asymétrie (g) permet décrire l’asymétrie du rayonnement 






1∫   (2-4) 
Ce terme représente le premier moment de la fonction de phase. Pour une diffusion isotrope, 
g est nul, ce qui est le cas pour la diffusion de Rayleigh. Pour une rétrodiffusion, le facteur 
d’asymétrie prend une valeur négative. Dans le cas de la diffusion de Mie pour une particule 




Fig. 2.2 : Description des angles de diffusion 
 
 Pour un échantillon de particules, la fonction de phase et le facteur d’asymétrie sont 
reliés par les sections efficaces d’absorption et de diffusion définis dans le premier chapitre 
(équation 1-5) et par la distribution de tailles des particules n(r), pour des tailles de particules 
















  (2-5) 
2.2.2. Propriétés des particules nuageuses 
2.2.2.1. Géométrie des particules nuageuses 
 
La géométrie des particules nuageuses a un impact sur les propriétés radiatives du 







les différentes géométries des particules présentes dans les nuages pour les prendre en compte 
dans la détermination des coefficients d’absorption et de diffusion des particules nuageuses. 
 Pour les nuages d’eau liquide, les particules constituant le nuage sont de « formes 
sphériques », on parle alors de gouttelettes d’eau. Ces gouttelettes sont caractérisées par le 
coefficient de sphéricité. Avec une valeur de un, la gouttelette est considérée comme 
parfaitement sphérique. En réalité cette valeur de 1, peu représentative dans un nuage d’eau, 
est utilisée pour pouvoir appliquer la théorie de la diffusion de Mie. Cette hypothèse est 
valable pour les nuages non précipitants dont le rayon n’excède pas quelques dizaines de 
micromètres (Kokhanovsky, 2006). Pour les nuages précipitants, ayant un rayon supérieur à 
un millimètre, les gouttelettes subissent une déformation due à la force gravitationnelle et 
l’approximation de sphéricité ne peut pas être appliquée.  
Dans le cas des nuages d’eau glacée, la cristallisation de l’eau prend plusieurs formes 
rendant le traitement de la diffusion plus complexe car il ne donne pas lieu à un formalisme 
mathématique comme la théorie de Mie. On distingue deux familles de particules : les 
monocristaux et les poly-cristaux (quelques uns de ces cristaux sont représentés sur la Fig. 
2.3). Parmi les monocristaux constituant les nuages on trouve couramment les droxtals, les 
colonnes, les plaquettes etc.… Les poly-cristaux sont eux une combinaison de monocristaux 
parmi lesquels se trouvent les rosettes, qui sont une structure ordonnée de colonnes 
hexagonales comme on le voit sur la Fig. 2.3-c ; un autre exemple largement répandu sont les 
agrégats, ce ne sont pas des structures ordonnées mais une agglomération de cristaux. 
Plusieurs mécanismes sont propices au regroupement de cristaux, parmi lesquels (i) 
l’augmentation de la température des cristaux (proche de 0°C) qui donne un effet « collant » 
à la surface (ii) l’imbrication naturelle entre les cristaux, (iii) un fort champ électrique, 
comme dans les orages. De manière générale, une forte densité des cristaux dans le nuage 
favorise l’agrégation. 
 
   
 
  
Fig. 2.3 : Type de cristaux de glace présents dans un nuage (www.SnowCrystals.com). a) 






Les particules des nuages de glace peuvent montrer, dans un même élément de volume, 
une grande diversité de formes, de tailles et d’orientation ; la forme de ces cristaux varie 
selon la latitude, la température et l’humidité. De nombreuses études ont été conduites pour 
déterminer la forme de ces cristaux. 
 Weickmann (1948) caractérise la forme des cristaux présents dans les cirrus à partir 
d’une campagne de mesures : il note l’existence d’une relation entre la forme du cristal, 
l’humidité relative et le type de nuage pour des températures comprises entre -30°C et -60°C. 
A la pression de vapeur saturante, il constate la présence de cristaux de type rosette (Fig. 2.3-
c), au-delà de cette pression les cristaux prennent une forme de colonnes (Fig. 2.3-a). 
Heymsfield et Platt (1984) décrivent les formes des cristaux de glace dans les cirrus de 
latitudes moyennes selon trois plages de températures : supérieures à -40°C, de -40°C à -
50°C et inférieures à -50°C, en séparant également deux types de cirrus : convectifs et 
stables. Pour toutes les situations, les cristaux de type colonne creuse et hexagonal plat 
prédominent au sommet des nuages. Les rosettes prédominent au-dessus de -40°C ; les 
colonnes pleines ou creuses prévalent pour des températures inférieures à -50°C ; entre ces 
deux températures, les rosettes sont majoritaires dans les cirrus convectifs, tandis que les 
cirrus stables contiennent principalement des colonnes creuses. Les campagnes de mesures 
FIRE I et FIRE II, menées entre 1984 et 1994, se sont axées respectivement sur les cirrus de 
moyennes latitudes et tropicaux. La première de ces campagnes a révélé la présence de deux 
monocristaux : colonne et plaquette mais également deux catégories de polycristaux : rosettes 
et agrégats. La campagne FIRE II a révélé les mêmes types de cristaux mais dans des 
quantités différentes concernant les monocristaux avec une plus large proportion de type 
plaquette et moins de colonnes.  
Plus récemment, une étude menée par Baran et Francis (2004), montre que les 
propriétés radiatives des cirrus dans l’infrarouge sont mieux représentées par des cristaux de 
glace de types agrégats. Cette étude a été réalisée lors une campagne de mesures sur la côte 
Nord de l’Ecosse. 
Les études citées révèlent la difficulté dans la représentativité des cristaux dans une 
population nuageuse. D’après ces études, il semble clair qu’une population nuageuse ne peut 
pas être représentée par une forme unique de cristal. D’autre part, il semble que les nuages 
soient constitués sur leurs couches supérieures de monocristaux de type colonnes creuses,  
hexagonales, droxtals, etc. (Heymsfield J., 2000) tandis que les couches du bas sont, en 
général, constituées de poly-cristaux, probablement dû aux collisions et l’agrégation des 
monocristaux des couches supérieures qui chutent verticalement sous l’effet de la force 
gravitationnelle (Liou, 2002). La présence de ces poly-cristaux peut également être due aux 
mouvements convectifs dans un nuage. La forte variabilité spatio-temporelle de la géométrie 
des cristaux de glace est complexe à prendre en compte dans les modèles de transfert radiatif. 
Pour représenter ces formes certains modèles laissent le choix à l’utilisateur (RTTOV) ; 
d’autres, au contraire, se basent sur la taille des cristaux (donnée d’entrée) pour déterminer la 
forme de ce dernier (HISCRTM).  
 
2.2.2.2. Taille des particules nuageuses 
 
Généralement pour une forme donnée, nous admettons qu’il y a une distribution 
continue de taille de particules nuageuses qu’il faut prendre en compte pour déterminer les 
propriétés radiatives du nuage. Cette distribution est notée n(r) et est exprimée en en cm-3.μm-
1. Si l’on considère une population de particules nuageuses possédant des rayons compris 
entre rmin et rmax, la densité N exprime le nombre de particules par unité de volume (cm










Il est d’usage de décrire la taille des particules, même non sphériques, par un paramètre 
unique nommé rayon ou diamètre effectif respectivement noté par reff et Deff. Des relations 
empiriques entre les diverses dimensions caractéristiques des cristaux justifient en partie cette 






2∫ n(r)dr   (2-7) 
 
Cette équation est largement utilisée pour définir le rayon effectif des gouttelettes d’eau 
liquide. Les cristaux de glace ne sont pas définis par leur rayon (r) ou bien par leur diamètre, 
mais par la longueur maximale nommée L et leur largeur D. Par analogie avec l’équation 2-7, 









  (2-8) 
La valeur D d’un cristal dépend très fortement de la forme, elle varie de quelques 
micromètres à quelques millimètres. L’ordre de grandeur du diamètre effectif est quant à lui 
généralement inférieur à 100 μm pour les particules, et 20 μm pour les gouttelettes d’eau. Il 
est possible de voir l’équation écrite avec le volume V de la particule en remplaçant le terme 
du numérateur LD2 par V, et l’aire de projection de la particule sur une surface 
perpendiculaire au rayonnement incident A en remplaçant le terme du dénominateur LD par 
A. 
 
Il existe beaucoup de définition pour le diamètre effectif (équations 3-9, 3-15 et 3-27), 
l’équation 2-8 en est la plus simple. Certaines définitions du diamètre effectif prennent en 
compte la présence de deux populations présentent des cristaux de formes et tailles 
différentes dans le nuage : il s’agit de distributions bimodales auxquelles on attribue aussi un 
diamètre effectif (Foot (1988), Mitchell (2002), King et al. (2004) et Baum et al. (2005a,b)). 
Bien que cette modélisation bimodale du nuage existe, nous ne l’utiliserons pas dans la suite 
des travaux 
 
Les définitions de diamètre effectif font intervenir divers paramètres dont l’information 
est difficile à obtenir (volume de la particule et aire de projection). Pour remédier à cela, il 
existe des paramétrisations construites à partir de paramètres physiques plus facilement 
accessibles tels que le profil de température ou le contenu en eau nuageuse. Ces 
paramétrisations sont généralement construites à partir de campagnes de mesures in-situ et en 
réalisant des régressions linéaires ou non linéaire. Nous utiliserons, dans les prochains 
chapitres certaines de ces paramétrisations notamment pour le modèle RTTOV que nous 
détaillerons dans le chapitre 3. Nous pouvons cependant citer des travaux récents de 
paramétrisations issus de campagnes : Heymsfield et al. (2005), Mioche et al. (2010) ou plus 
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récemment une paramétrisation issue d’observations spatiales du sondeur AIRS : Guignard et 
al. (2012). 
 
2.2.2.3. Fonction de phase des particules nuageuses 
 
La fonction de phase P(Θ) (§ 2-2-1) permet de définir l’orientation de la diffusion, cette 
fonction est très dépendante du type de particule. La Fig. 2.4 représente les fonctions de 
phase de six types de particules : gouttelettes sphériques et aplaties, cristaux colonnes  
hexagonale et creuse, rosette et agrégat. Cette figure permet de rendre compte de 
l’anisotropie des propriétés radiatives de ces cristaux, et elle met en avant la nécessité de 
distinguer les deux phases liquide et solide mais également l’importance de prendre en 
compte la forme du cristal. Pour les nuages d’eau liquide, la diffusion est transmise vers 
l’avant et contient peu de pics de diffusion, nommés halos. Ces derniers sont présents en plus 
grande quantité sur les particules de glace. On notera sur les fonctions de phase des cristaux 
de glace la présence systématique de halos à 22°, ce halo est visible lorsque l’on regarde la 
lune en présence de nuages fins possédant des cristaux orientés dans le même sens. La 
diffusion a alors une direction privilégiée à 22° qui se caractérise par des cercles lumineux 
autour de la lune. Enfin, notons que, quelque soit le type de particule, la fonction de phase de 




Fig. 2.4 : Fonctions de phase de six cristaux obtenues par modélisation à la longueur d’onde 
visible de 680 nm (Liou et al., 2000). 
2.2.3. Indice de réfraction des nuages  
 
L’indice de réfraction des particules suspendues dans l’atmosphère est un autre élément 
important à prendre en compte dans le calcul des propriétés radiatives du nuage. La partie 
imaginaire de l’indice de réfraction permet de quantifier l’absorption du rayonnement, et la 
partie réelle est déterminée par les lois de Snell qui permettent de calculer l’angle de 
réfraction du rayonnement incident. La Fig. 2.5 est une illustration de la partie imaginaire de 
l’indice de réfraction dans le spectre infrarouge (5-20 μm). L’indice de réfraction est sans 
unité. Cette figure illustre très bien le pic d’absorption de la glace entre 10 et 12 μm. Cet effet 
se retrouve sur certains spectres de IASI où la température de brillance mesurée par 
l’instrument montre une forte pente sur le spectre, entre 800 et 1000 cm-1, en présence de 
nuage de glace dans le champ de vision de l’instrument. 














Fig. 2.5 : Partie imaginaire de l’indice de réfraction de la glace dans l’infrarouge, compilation 
de six modélisations (Warren, 2008) 
2.2.4. Contenu en eau 
 
Dans les modèles de prévision numérique, les nuages sont définis par un rapport de 
masse (q) selon généralement quatre espèces d’hydrométéores : eau liquide, glacée, pluie et 
neige. Ce rapport de mélange (q) est défini comme étant la masse de l’espèce considérée (m) 




  (2-9) 
 
Ce rapport est généralement exprimé en g.kg-1. Dans le cadre de cette étude, les nuages seront 
définis par leur contenu en eau liquide et glacée, que nous nommerons respectivement par la 
suite CLWC et CIWC (abréviation de l’anglais Cloud Liquid/Ice Water Content). Ces 
derniers expriment la masse d’eau liquide ou glacée pour un volume d’air sec. Ces 
paramètres ne proviennent pas directement du modèle, mais sont extraits à partir du rapport 







  (2-10) 
 
où R est la constante des gaz parfaits de l’air sec (287,05 Jkg-1K-1), P est la pression au 
niveau considéré, T la température. Enfin, qi et ql représentent le rapport de mélange du 
nuage d’eau liquide et de glace. Le rapport P
RT
 représente la densité de l’air sec en kg.m-3. Il 
est également possible de déterminer le contenu en eau liquide à partir de la distribution de 












Le contenu en glace dépend du volume de la particule considéré et de la masse volumique de 
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  (2-12) 
 
 Le contenu en eau varie significativement selon le type de nuage présent dans 
l’atmosphère. Les nuages ayant une faible densité contiennent très peu d’eau, ce qui se traduit 
par un faible contenu en eau, ce qui est le cas pour les cirrus qui possèdent un contenu en eau 
autour de 0,03 g.m-3. Au contraire les nuages denses comme les cumulonimbus ont un fort 
contenu en eau qui oscille entre 1 et 3 g.m-3. Pour déterminer le contenu total d’eau liquide 
(de glace) dans une colonne d’air, il suffit d’intégrer les équations 2-11 et 2-12 entre la base 
et le sommet du nuage :  
LWP = CLWC(P) dP
P1
P2∫
IWP = CIWC(P) dP
P1
P2∫
  (2-13) 
 
2.2.5. Épaisseur optique nuageuse 
 
L’épaisseur optique nuageuse (δ) est essentielle pour établir l’équation de transfert 
radiatif en condition nuageuse (équation 1-15). Il existe plusieurs paramétrisations permettant 
de la déterminer, parmi lesquelles celle de Stephens (1978) qui s’appuie sur le contenu 
intégré en eau liquide ainsi que sur le diamètre effectif pour les nuages présentant une phase 
liquide (équation 2-14). Cette paramétrisation est valable pour les longueurs d’ondes du 
visible (entre 400 – 800 nm) et fait l’hypothèse d’une distribution en taille homogène sur la 







  (2-14) 
Heymsfield (2002) définit l’épaisseur optique d’un nuage de glace à partir du contenu intégré 
en eau glacée. Cette paramétrisation (équation 2-15) a été obtenue avec des données in situ, 
dans les zones tropicales et moyennes latitudes, et est également déterminée pour les 
longueurs d’ondes du visible. 
δ = 0,065 IWP 0,84   (2-15) 
Ces équations permettent de convertir directement la donnée nuageuse du modèle de 
prévision numérique en épaisseur optique, à condition de connaître le diamètre effectif des 
nuages d’eau liquide et glacée. Nous utiliserons par la suite cette donnée comme entrée du 
modèle de transfert radiatif HISCRTM. 
L’épaisseur optique permet de donner une information sur l’opacité du nuage. De ce 
fait ils peuvent être classés selon deux catégories : nuages opaques et semi-transparents. Pour 
les longueurs d’ondes du visible, le seuil est donnée pour une épaisseur optique de 5, au delà 






2.3. Propriétés radiatives des nuages 
 
Nous nommons propriétés radiatives d’un nuage, l’ensemble des paramètres optiques 
généralisé à une population nuageuse possédant une distribution de particules n(r). Ces 
paramètres sont : coefficients de diffusion et d’absorption (équations 1-6), albédo de simple 
diffusion (équation 1-9), fonction de phase et facteur d’asymétrie (équations 2-5). 
Les propriétés radiatives des nuages de glace et liquide sont différentes, elles sont donc 
traitées indépendamment. 
 
2.3.1. Nuages d’eau liquide 
 
Les propriétés radiatives des nuages d’eau liquide sont déterminées à partir de la 
théorie de Mie. Cette dernière permet, pour une gouttelette d’eau, de résoudre les équations 
de Maxwell afin d’en déduire les sections efficaces d’absorption, de diffusion et la fonction 
de phase. Ces calculs prennent en compte l’indice de réfraction de l’eau (partie réelle et 
imaginaire). La base de données nuageuses OPAC, Optical Properties of Aerosols and 
Clouds (Hess, 1998), utilisée dans RTTOV pour les nuages d’eau liquide, détermine pour 61 
longueurs d’ondes entre 0,25 et 40 μm les propriétés optiques des gouttelettes d’eau. Lorsque 
ces propriétés sont connues pour une gouttelette, il est facile de les étendre à une population 
nuageuse à partir des équations 1-6 et 2-5 ; pour cela il est nécessaire de connaître la densité 
de particules, celles-ci sont généralement obtenues à partir de campagne de mesures. 
La base de données OPAC caractérise les propriétés radiatives de cinq nuages (stratus 
continental, stratus maritime, cumulus continental clair, cumulus continental pollué et 
cumulus maritime), en donnant la distribution de taille, ainsi que les coefficients d’extinction 
(βext), de diffusion (βdiff), d’absorption (βabs), la fonction de phase (P(Θ)), l’albédo de simple 
diffusion (ω) et le facteur d’asymétrie (g). 
La distribution de tailles des gouttelettes d’eau n(r) des cinq types de nuages présents 
dans cette base de données, a été initiée, suite à des campagnes de mesures, par Tampieri 
(1976). La distribution de tailles est représentée en utilisant une distribution gamma 
(Deirmendjian, 1969) :  
 
n(r) = Narα exp(−Brγ )  (2-16) 
 
avec N la densité de particules dans le nuage et les termes a, α, B et γ servant à définir la 
distribution. La valeur de ces termes, ainsi que la représentation de la distribution de taille de 
ces cinq nuages, sont dans le Tableau 2-1 et la Fig. 2.6. Dans ce tableau, nous utilisons 
l’équation 2-7 pour exprimer le rayon effectif des particules et nous indiquons également la 
valeur du contenu en eau liquide obtenue avec l’équation 2-11. D’après ces données, le rayon 
des gouttelettes d’eau n’excède pas les 20 μm, et est concentré autour de 4 et 11 μm selon le 









Fig. 2.6 : Distribution en taille (rayon), normalisée à une particule par cm-3, pour 5 types de 
nuages d’eau présents dans OPAC 
 
Nous présentons les propriétés radiatives des nuages liquides de la base de données OPAC 
sur  la  Fig. 2.7. Sur ces graphes, nous constatons que le coefficient de diffusion est 
prépondérant sur le coefficient d’absorption quelque soit le type de nuage de la base de 
données. Nous constatons également que le coefficient de diffusion est le plus faible pour des 
nuages marins (cumulus ou stratus maritime) ; ces nuages possèdent un fort rayon effectif 
mais une faible densité de particules. Les effets de la diffusion se font plus sentir dans les 
nuages de type cumulus et pour les plus courtes longueurs d’ondes du spectre infrarouge. 
 
Type de nuage B α γ a reff  (μm) N(cm-3) CLWC (g.m-3) 
Stratus continental 0,938 5 1,05 9,729.10-3 7,33 250 0,28 
Stratus maritime 0,193 3 1,30 3,818.10-3 11,30 80 0,30 
Cumulus continental 
clair 
0,0782 5 2,16 1,105.10-3 5,77 400 0,26 
Cumulus continental 
pollué 
0,247 8 2,15 8,119.10-4 4,00 1300 0,30 














Fig. 2.7 : Coefficients d'extinction, de diffusion et d'absorption extrait de la base OPAC 
2.3.2. Nuages d’eau glacée 
 
Pour déterminer les propriétés radiatives d’un nuage d’eau glacée, la forme des cristaux 
et la modélisation de l’interaction matière rayonnement sont approximées. Le problème est 
d’autant plus compliqué qu’il n’y a pas de solutions uniques permettant de traiter les 
différentes formes (Liou and Takano 1994). Au début des années 90, il était commun 
d’utiliser la théorie de Mie pour approximer les coefficients d’absorption et de diffusion dans 
les longueurs d’ondes de l’infrarouge pour les cristaux de glace (Stephens et al. 1990). Cette 
théorie était basée sur le principe que les propriétés radiatives des nuages face au 
rayonnement infrarouge étaient dominées par l’absorption, bien que la diffusion ne puisse pas 
être négligée. Mitchell (1995) démontre que les principes physiques appliqués dans la théorie 
de Mie ne sont pas applicables à des particules non sphériques.  
 
Pour les cas où la taille du cristal est plus grande que la longueur d’onde incidente une 
approche fiable et robuste pour traiter la diffusion et l’absorption est d’utiliser les lois de 
l’optique géométrique complétée par la diffraction (Takano and Liou, 1989). La technique 
couramment employée est celle du « lancer de rayon », où l’on calcule la direction 
d’émergence d’un rayon après réflexion et réfraction par les facettes d’un cristal. Ce calcul 
est répété pour un grand nombre d’orientations du cristal et de valeurs du paramètre d’impact, 
de façon à simuler une géométrie de diffusion moyenne. On obtient ainsi une distribution 
angulaire d’intensité permettant de définir la fonction de phase du cristal considéré. Cette 
méthode est parfois nommée GOM signifiant « Geometric Optical Method ». 
Pour la diffusion des petits cristaux, il existe plusieurs méthodes permettant de 
déterminer les propriétés radiatives, parmi les plus connues : FDTD et T-Matrix. FDTD est 
l'acronyme de l’anglais Finite Difference Time Domain. C'est une méthode de calcul de 
différences finies dans le domaine temporel, qui permet de résoudre des équations 
différentielles dépendantes du temps. Cette méthode est utilisée pour déterminer le champ 
électromagnétique diffusé en résolvant les équations de Maxwell. Elle ne peut être utilisée 
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que pour des particules de faibles tailles dues aux contraintes de calculs. La méthode T-
Matrix est également basée sur la résolution des équations de Maxwell. Ce sont là des 
méthodes de calcul robustes, cependant elles sont fortement handicapées par le temps mis 
pour converger au résultat final. 
 
Au même titre que les nuages d’eau liquide, une base de données des propriétés 
radiatives des nuages de glace doit être réalisée, cela se montre plus complexe par la 
difficulté à uniformiser la solution. Cette construction se fait en deux étapes : 
 
1. Déterminer les propriétés optiques d’un type de cristal : sections efficaces de diffusion et 
d’absorption, fonction de phase et fonction d’asymétrie. Elles sont obtenues par l’une des 
méthodes citées précédemment (FDTD, T-Matrix, optique géométrique…), pour une 
forme de cristal donnée et pour plusieurs largeurs L de ce cristal (L représentant la 
dimension maximale du cristal). 
 
2. Généraliser à une population nuageuse. Cette généralisation permet d’obtenir les 
propriétés radiatives du nuage : coefficients d’absorption, de diffusion. Cette 
généralisation se fait en utilisant la distribution de taille des particules nuageuses n(r) et 
les équations 1-6 et 2-5. Les distributions de taille sont dans la plupart des cas issues de 
mesures in-situ. Nous détaillerons cette construction de base de données dans la 
description des modèles de transfert radiatif au chapitre 3. 
 
Les résultats que l’on peut obtenir à l’issue de la première étape sont  représentés sur la Fig. 
2.8. Cette figure est extraite de Wei et al. (2004) ; elle représente, pour la longueur d’onde de 
8 μm (1250 cm-1) les facteurs d’extinction, d’absorption et le facteur d’asymétrie pour trois 
types de particules : agrégats, droxtal et colonne hexagonale. 
 
Sur ces figures, on voit la très grande sensibilité des propriétés optiques du cristal en fonction 
de la taille de la particule, quelque soit sa géométrie et pour une taille de cristal de l’ordre de 
grandeur ou inférieur à la longueur d’onde. La taille du cristal est donc un paramètre essentiel 
à prendre en compte dans les calculs des propriétés radiatives du nuage. D’autre part, les 
cristaux de type droxtal et colonne hexagonale ont des propriétés optiques très proches. Enfin 
pour les grandes valeurs de taille des cristaux, le facteur d’extinction atteint la valeur de 2, 
qui constitue le paradoxe de la diffusion : une particule très grande par rapport à la longueur 
d’onde diffuse deux fois plus d’énergie radiative qu’en intercepte sa section, cela est dû à des 





Fig. 2.8 : Propriétés optiques de trois types de cristaux de glace (droxtal, hexagonal et 
agrégats) en fonction de la taille maximale du cristal (gauche) et du diamètre effectif (droite), 
(Wei et al., 2004). 
 
2.4. Modélisation des nuages dans les modèles de PNT 
 
Les principales difficultés inhérentes à la modélisation des nuages dans les modèles de 
PNT résultent des résolutions spatiales (horizontale et verticale) qui sont actuellement 
insuffisantes et de la simplification nécessaire de la représentation des processus physiques. 
Plusieurs schémas de paramétrisations physiques coexistent dans les grands centres de PNT. 
Les premiers schémas liés aux nuages, majoritaires il y a quelques années, étaient purement 
diagnostics : les paramètres nuageux (contenu en eau et en glace nuageuse, couverture 
nuageuse) sont déduits à partir du champ d’humidité relative à chaque niveau vertical du 
modèle. Depuis plusieurs années, différents centres de PNT utilisent des schémas 
pronostiques qui prévoient l’évolution temporelle de ces paramètres nuageux. Ces schémas 
décrivent explicitement les condensats nuageux (l’humidité spécifique condensée) en les 
intégrant dans le vecteur d’état du modèle. Le schéma de nuages du modèle ARPEGE de 
Météo-France est basé sur Lopez (2002) pour les nuages stratiformes, et Forbes (2011) décrit 






 Nuages stratiformes 
 
La modélisation des nuages stratiformes dans le modèle ARPEGE est réalisée à partir 
du schéma de condensation de Lopez (2002). Ce schéma est en partie basé sur l’addition de 
quatre paramètres pronostics : le condensat nuageux (sous forme d’eau solide ou liquide sans 




Fig. 2.9 : Représentation du schéma nuageux du modèle de prévision numérique ARPEGE de 
météo-France, la couleur jaune représente les variables pronostiques. 
 










Avec ΔT pris égal à 3 K, et Tf=273,16. La condensation et l’évaporation sont paramètrisées 
suivant l’approche de Smith (1990), via des fonctions de densité de probabilité (PDF) 
triangulaires. La largeur de ces PDF est ajustée en fonction d’un seuil d’humidité relative 
critique à partir duquel un nuage peut se former. L’autoconversion des gouttelettes nuageuses 
en précipitation est donnée par la formulation de Kessler (1969). L’évaporation des 
précipitations est calculée en intégrant l’équation décrivant l’évaporation d’une particule sur 
le nombre de particules par unité de volume et en fonction de la vitesse de chute de la 
particule (Lopez, 2002). Enfin,  la sédimentation est traitée selon Bouteloup et al (2011). 
 
 Nuages convectifs 
 
La paramétrisation de la convection peu profonde (Bechtold et al. 2001), représentant 
les effets sous-mailles associés aux thermiques humides présents de la couche limite 
convective, a été implémentée dans la configuration opérationnelle d’ARPEGE en 2009. Ce 
schéma fournit un condensat diagnostique. 
 
 Recouvrement des nuages 
 
Pour les calculs radiatifs, il est nécessaire de définir le mode de recouvrement des 
nuages entre les niveaux verticaux (Fig. 2.10). Si on considère une épaisseur d’atmosphère 
composée de N couches du modèle, les hypothèses de recouvrement les plus utilisées en 














• Recouvrement maximum : les nuages se recouvrent au maximum 
• Recouvrement aléatoire : les nuages sont distribués de manière aléatoire à chaque 
niveau 
• Recouvrement maximum aléatoire : les nuages adjacents sur la verticale sont 
supposés être en recouvrement maximal, les nuages discontinus sur la verticale en 
recouvrement aléatoire. 
 
L’hypothèse de recouvrement maximum aléatoire est utilisée dans le modèle ARPEGE 
pour les calculs radiatifs et les diagnostics de nébulosité intégrée sur la verticale. 
 
 
Fig. 2.10 : Recouvrement maximal (a), recouvrement aléatoire (b) et le recouvrement 




En novembre 2010, le modèle de prévision numérique du CEPMMT (IFS) a subi une 
mise à jour majeure concernant la paramétrisation des nuages stratiformes et des 
précipitations. Trois variables pronostiques ont été introduites, par rapport au premier schéma 
introduit dans le modèle de prévision numérique en 1995 (Tiedtke, 1993), pour permettre une 
représentation plus physique et réaliste des nuages (Fig. 2.11). Ces variables sont les nuages 
d’eau liquide et d’eau glacée, la pluie et la neige. À l’origine, le schéma présentait deux 
paramètres pronostiques pour les nuages : la couverture nuageuse dans la grille du modèle et 
le contenu en eau. La séparation entre glace et eau liquide se faisait diagnostiquement selon 
la température de la couche. Cette approche diagnostique se faisait pour des températures 
comprises entre 0 et -23 °C, cela autorisait de l’eau liquide dans cette plage de température et 
au-delà de -23°C le nuage était formé de particules de glace exclusivement. Mais la réalité est 
tout autre, il est en effet possible d’observer des nuages d’eau liquide surfondue à des 
températures inférieures à -30°C. 
Le nouveau schéma représente des petites tailles de particules pour les nuages de glace, 
ces nuages sont associés à des faibles vitesses de chutes des particules. A l’inverse, pour des 
vitesses rapides les tailles augmentent par un phénomène d’agrégation des particules, cela 
représente la neige dans le modèle. Les phénomènes d’agrégation sont représentés par 
l’autoconversion sur la Fig. 2.10. 
Les nouvelles sorties nuageuses du modèle IFS ont été comparées avec les données du 
radar CloudSat (A-Train). Ces comparaisons pour le nuages glacés (Waliser et al., 2009) ont 
révélé une nette amélioration des contenus intégrés en glace dans les zones extra tropicales 
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du schéma nuageux (comparaison réalisée sur un an entre août 2006 et juillet 2007), les 
résultats sont du même ordre de grandeur entre la donnée de CloudSat et celle du nouveau 
schéma. Cependant, dans les zones tropicales, la nouvelle sortie nuageuse du modèle sous 
estime le contenu intégré en glace par rapport à l’observation de CloudSat. 
 
 
Fig. 2.11 : Représentation de l’ancien et du nouveau schéma nuageux du modèle de prévision 
































































































Dans l’infrarouge, environ 90% des pixels sont totalement ou partiellement contaminés 
par les nuages. L’obstacle principal pour utiliser toute l’observation des sondeurs avancés est 
la présence de nuage qui peut limiter sévèrement l’information du sondeur infrarouge. La 
difficulté à simuler correctement la radiance nuageuse dans les modèles de prévision 
numérique conduit à une sous exploitation de cette information dans les régions sensibles 
(McNally, 2002 ; Fourrié et al. 2004) importantes pour une bonne prévision des phénomènes 
météorologiques sur l’Europe par exemple. 
Les radiances nuageuses peuvent être traitées selon deux approches distinctes. La 
première consiste à s’affranchir du nuage et prendre l’information des radiances issue de 
l’atmosphère claire : soit en utilisant les canaux pointant au dessus du nuage et non affectés 
par ce dernier (§3.1.1), soit, dans le cas d’un pixel partiellement couvert en extrayant la 
radiance claire du pixel selon la méthode de clarification nuageuse (§3.1.2). La seconde 
approche permet l’utilisation des radiances nuageuses en décrivant le nuage dans le modèle 
de transfert radiatif. Là encore deux méthodes se distinguent ; la première offre une 
description nuageuse simpliste : pression de sommet de nuage et couverture nuageuse dans le 
pixel d’observation (§3.2.1). Dans la seconde méthode, le nuage est décrit par son contenu en 
eau liquide et en glace sur la verticale et le modèle de transfert radiatif simule les propriétés 
radiatives à partir de ces informations (§3.2.2). Les quatre méthodes sont décrites dans ce 
chapitre. La prise en compte de la microphysique du nuage sera détaillée pour les deux 
logiciels de transfert radiatif : HISCRTM et RTTOV. Ces logiciels seront largement utilisés 





3.1. Utilisation des canaux non affectés par le nuage 
 
Dû à la relative complexité de calculer l’influence du nuage sur les observations 
infrarouges, les radiances nuageuses sont, dans certains cas, rejetées des systèmes 
d’assimilation de données. Cela permet de s’affranchir d’une description nuageuse peu 
évidente à prendre en compte dans un modèle de transfert radiatif.  
3.1.1. Le schéma du CEPMMT 
 
Le schéma du CEPMMT (McNally and Watts, 2003) a pour objectif, comme tous les 
algorithmes de détection nuageuse, de détecter toute contamination par les nuages des 
radiances observées par les sondeurs avancés. Au lieu de détecter les pixels clairs, il 
sélectionne, pour un spectre observé, les canaux non contaminés par les nuages. 
En supposant que l’ébauche est suffisamment proche de la vérité, la signature nuageuse 
est identifiée pour chaque canal grâce à son innovation (écart entre l’observation et 
l’ébauche). Les observations, qu’elles soient claires ou nuageuses, sont ainsi comparées à leur 
équivalent modèle calculé en ciel clair. Dans un second temps, les canaux sont ordonnés 
verticalement en fonction de leur sensibilité relative à la présence d’un nuage : cette 
sensibilité est définie par un niveau de pression pi, en coordonnées verticales RTTOV, 
assigné à chaque canal, correspondant au niveau le plus bas pour lequel l’effet radiatif dû à la 
présence d’un nuage opaque Rclear − Rcldpi
Rclear
, est inférieur à un seuil fixé (un seuil de 1% est choisi 
par les auteurs). Rclear représente la radiance claire simulée et Rcld
pi représente la radiance 
simulée en présence d’un nuage opaque au niveau pi. 
Dans un troisième temps, les canaux ordonnés sont regroupés en cinq ensembles 
suivant leur appartenance aux bandes spectrales autour des longueurs d’ondes suivantes : 15 
μm ; 9 μm ; 6 μm ; 4,5 μm ; et 4,2 μm. Dans l’espace des canaux ordonnés (du plus haut au 
plus bas), les écarts à l’ébauche sont ensuite lissés par un filtre « passe bas » réduisant l’effet 
du bruit instrumental. 
Finalement une recherche de canal à partir duquel les écarts à l’ébauche croissent de 
manière monotone est effectuée en fixant un seuil sur leur gradient. Enfin après avoir 
déterminé ce canal, tous les canaux plus sensibles à la présence d’un nuage sont considérés 
comme nuageux et ceux moins sensibles à la présence d’un nuage sont considérés comme 





Fig. 3.1 : Représentation schématique des jacobiens en température des canaux AIRS 
contaminés ou non par un nuage aux alentours de 600 hPa. (D’après McNally et Watts, 
2003 ; source : www.ecmwf.int). 
3.1.2. Radiances clarifiées 
 
La méthode des radiances clarifiées (également appelée Cloud-clearing), initiée par 
Smith et al (1968), permet d’extraire la radiance claire issue d’un pixel semi-nuageux de 
façon analytique. Cette méthode est opérationnelle à la NOAA pour les fichiers de niveau 2 
de AIRS, qui possèdent des profils de température et d’humidité inversés à partir de ces 
radiances clarifiées (Chahine et al., 2006). La méthode suppose que deux pixels voisins 1 et 2 
ont les mêmes profils de température et d’humidité et les mêmes propriétés nuageuses 
(pression de sommet de nuage et émissivité) mais avec des couvertures nuageuses différentes. 
Ainsi, les radiances R1 et R2 respectivement émises par les deux pixels 1 et 2 sont formulées 
ainsi :  
      (3-1) 
      (3-2) 
avec Rcloud et Rclear représentant respectivement les radiances qui auraient été observées si le 
ciel était complètement nuageux et clair. Les deux équations précédentes permettent de 






  (3-3) 
avec N*=N1/N2. Une fois Rclr calculée pour un canal donnée elle servira pour recalculer N* 






  (3-4) 
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Rclr est estimée tout d’abord pour un seul canal. Ensuite N
* est évalué suivant l’équation 3-4. 
Le paramètre N* est indépendant des canaux ; il servira à calculer Rclr correspondant aux 
canaux restants. La méthode échoue si N2=N1 ce qui est le cas si les deux pixels sont 
complètement couverts par les nuages. De plus, les hypothèses introduites pour utiliser cette 
méthode, tels que des profils de température et d’humidité ainsi que des pressions de sommet 
de nuages identiques pour les deux pixels ne sont pas vérifiées dans la majorité des cas et 
l’utilisation de cette méthode n’est ainsi pas optimale (Pavelin et al., 2008). Le logiciel 
Scènes Hétérogènes (NOV-3046-NT-727) applique cette méthode sur les radiances du 
sondeur IASI (Chapitre 4). 
 
3.2. Nuages considérés comme corps gris 
 
Les méthodes traitant les radiances nuageuses, qui font abstraction du nuage, ne 
permettent pas une utilisation totale du spectre infrarouge. Pour réaliser cela il est primordial 
d’introduire dans les modèles de transfert radiatif les paramètres du nuage. La méthode la 
plus simple est de décrire le nuage dans un modèle de transfert radiatif par son émissivité 
effective et par sa pression de sommet de nuage (éq. 1-21). Pour un nuage opaque, ces 
propriétés nuageuses peuvent être extraites à partir d’un imageur et l’utilisation d’un masque 
nuageux (cf. MAIA). Pour les nuages semi-transparents, les centres d’assimilation mettent en 
place des algorithmes permettant d’obtenir ces données nuageuses (CTP et Nε). Ainsi, le 
UKMO utilise la méthode de moindre résidu (minimum residual method, Eyre and Menzel, 
1989) pour extraire une estimation des paramètres nuageux (Pavelin et al., 2008). Météo-
France et le  Service Météorologique du Canada (SMC) utilisent quant à eux l’algorithme du 
CO2-slicing (Pangaud et al., 2009 ; Heilliette and Garand, 2007). Au UKMO et au SMC, les 
paramètres nuageux calculés sont ensuite ajustés par un schéma 1D-Var avant d’êtres 
assimilés dans le modèle. 
Au CEPMMT, McNally (2008) utilise le radiomètre AVHRR afin de ne sélectionner 
que les pixels totalement recouverts par les nuages (Nε=1). Les paramètres nuageux, calculés 
à l’aide de la méthode de moindre résidu, pour ces pixels totalement nuageux sont finalement 
fournis en entrée de RTTOV afin de simuler les radiances nuageuses. Dans cette méthode, les 
paramètres nuageux sont ajustés au cours de la minimisation du 4D-Var. 
Une étude comparative des produits nuageux (pression de sommet de nuage et 
émissivité effective) utilisés en opérationnel dans 10 centres de météorologie a été réalisée 
par Lavanant et al. (2011). Cette étude révèle une meilleure restitution pour les nuages 
opaques et ayant une couverture totale dans l’empreinte de l’instrument ou pour les nuages en 
haute altitude (indépendamment de l’émissivité effective). Les schémas utilisés considèrent 
les nuages comme une fine couche de nuage et possédant une émissivité constante sur 
l’ensemble du spectre. Cependant, dans le cas de nuages de glace, les propriétés 
microphysiques et optiques des nuages de glace ne peuvent pas être négligées nécessitant la 
prise en compte de la dépendance spectrale de l’émissivité du nuage. Nous expliquons ci-
après l’algorithme du CO2-Slicing, avant d’expliquer dans le §3-3 les modèles de transfert 
radiatif incluant les propriétés optique et microphysique des nuages. 
 
3.2.1. L’algorithme de détection et de caractérisation nuageuse 
 
L’algorithme du CO2-Slicing permet d’extraire à partir du spectre IASI les informations 
nuageuses : émissivité effective ainsi que la pression de sommet de nuage. Il est basé sur une 
convergence du modèle de transfert radiatif vers l’observation pour une sélection de canaux 
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sensibles aux nuages en minimisant les résidus (simulé – observé). Ce schéma simplifie le 
nuage à une seule couche et pour une émissivité constante. Ainsi, dans le cas d’une situation 
avec deux nuages (ex : bas opaque et haut semi-transparent), le schéma donnera une valeur 
moyenne correspondant à un nuage situé entre les deux nuages observés et une émissivité 
effective moyennée. 
Ainsi pour chaque pixel et pour chacun des canaux sélectionnés, la fonction suivante 
est calculée pour chaque canal et pour chaque niveau de pression du modèle utilisé pour 


















kref ,p   (3-5) 
 
avec : 
• p : niveau de pression 
• k : numéro de canal dans la bande CO2 
• kref : canal fenêtre de référence choisi pour être le plus sensible à la surface. 
• Rmeas
k  : radiance mesurée pour le canal k 
• Rclear
k  : radiance claire simulée pour le canal k 
• Rcld
k,p  : radiance simulée d’un corps noir pour le canal k en considérant un nuage 
opaque au niveau p. 
 
Cette fonction Fk,p est évaluée pour l’ensemble des niveaux de pression du modèle 
simulant les radiances, et l’on retient, pour chaque canal k, le niveau de pression pc,k qui 
minimise la fonction Fk,p. 
Un filtre est appliqué au début par l’algorithme afin de discriminer les canaux 
présentant une différence entre les radiances observées et les radiances simulées inférieures 
au bruit radiométrique. Si tous les canaux sont filtrés, le pixel est déclaré clair. Si le pixel est 
contaminé par un nuage, la pression de sommet de nuage CTP associée au pixel est obtenue à 
partir des niveaux de pression calculés précédemment pour chaque canal, à l’aide de la 












où wk est la dérivée par rapport à la pression de la fonction Fk,p (wk=δFk,p/ δlnp) et représente 
la sensibilité d’un canal à un niveau de pression. 
Dans un second temps, le canal de référence est utilisé par l’algorithme pour déterminer 










kref   (3-7) 
 







3.3. RTM incluant la microphysique du nuage 
 
La description microphysique du nuage dans les modèles de transfert radiatif prend en 
compte les interactions entre le rayonnement incident et la matière du nuage. Ces 
interactions, décrites dans le premier chapitre de ce manuscrit, sont la diffusion et 
l’absorption. Les modèles de transfert radiatif incluant les phénomènes de diffusion existent 
depuis plusieurs années (DISORT, Stamnes 1988 ; Matrix Operator Method, Liu et Ruprecht 
1996 ; successive order of scattering, Lenoble et al. 2007) mais ne sont pas utilisables dans 
un contexte opérationnel car ils utilisent un modèle complet de diffusion et sont par 
conséquent très gourmands en temps de calcul. Des modèles rapides existent qui font des 
hypothèses sur la diffusion pour optimiser les temps de calcul. Nous présentons en détail 




Le modèle de transfert radiatif RTTOV permet de traiter la diffusion dans les nuages, 
depuis la version 9, pour les sondeurs hyperspectraux IASI et AIRS (Matricardi, 2005). La 
modélisation est réalisée sur les niveaux de pression de RTTOV ce qui permet d’avoir une 
description verticale du nuage. Les entrées, en plus des entrées classiques (température, 
humidité, paramètres de surface), sont les profils nuageux de contenu en glace et en eau 
liquide, le profil de couverture nuageuse. En présence de nuage de glace, l’utilisateur 
renseigne sur le type de cristal de glace (agrégats ou hexagonal) et sur la paramétrisation à 
utiliser pour convertir les profils nuageux en diamètre effectif des particules de glace. Le 
principe de RTTOV est d’ajouter à l’épaisseur optique obtenue en ciel clair l’épaisseur 
optique nuageuse pour chaque couche définie dans le modèle. 
 
Pour calculer la diffusion multiple, RTTOV se base sur l’approche de Chou et al. (1999), en 
incluant un paramètre de rétrodiffusion b dans le calcul du coefficient d’extinction du nuage :  
 
    (3-8) 
 
avec βabs et βdiff représentant respectivement les coefficients de diffusion et d’absorption du 
nuage. Le paramètre b, déterminé à partir de la fonction de phase, représente l’intégration du 
rayonnement rétrodiffusé en faisant l’hypothèse d’un rayonnement isotrope. Cette 
simplification permet de s’affranchir des calculs complexes de la diffusion multiple et ainsi 
se rapprocher des calculs effectués en ciel clair. A noter que, d’après Chou et al., cette 
simplification est justifiée dans le calcul du flux radiatif (w.m-2) mais elle peut ne pas l’être 
pour le calcul de la radiance (w.m-2.sr-1.μm-1).  
 
L’épaisseur optique du nuage est ensuite calculée en intégrant l’équation 3-8 sur l’épaisseur 
Δz du nuage. Les coefficients de diffusion et d’absorption du nuage sont calculés à partir des 
entrées nuageuses du logiciel (CLWC, CIWC et Deff) et de la base de données nuageuses de 
RTTOV. Pour les nuages d’eau liquide, cette base de données est obtenue à partir du logiciel 
OPAC (§2.3). Pour les nuages de glace, RTTOV propose deux bases de données selon la 




3.3.1.2. Calculs des propriétés optiques des cristaux 
 
 Propriétés optiques des colonnes hexagonales orientées aléatoirement 
 
Pour un cristal de type colonne hexagonale, les propriétés optiques sont calculées en utilisant 
les lois de l’optique géométrique et la méthode T-Matrix selon le tableau 3-1. Ces propriétés 
optiques sont : 
• Section efficace d’absorption (σabs ; éq. 1-5) 
• Section efficace de diffusion (σdiff ; éq. 1-5) 
• Fonction de phase (P(Θ) ; éq. 2-3) 
• Facteur d’asymétrie (g ; éq. 2-4) 
 
Ces calculs sont réalisés pour 24 longueurs L du cristal compris entre 4 et 3500 μm. Pour 
effectuer ces calculs, l’indice de réfraction réel obtenu par Waren (1984) a été utilisé ainsi 
que la partie imaginaire pour des longueurs d’ondes supérieures à 7,8 μm. En deçà, les 
données sont extraites de Gosse et al. (1996). 
 
 
Tableau 3-1 : Choix de la méthode utilisée pour déterminer les propriétés optiques des 
cristaux de type colonnes hexagonales. 
 
 Propriétés optiques des agrégats. 
 
La géométrie des agrégats considérés est constituée de huit colonnes regroupées les unes aux 
autres. Leurs propriétés optiques sont directement extraites de la base de données construite 
par Francis et Baran (2004). Elles sont obtenues pour des longueurs L du cristal comprises 
entre 3 et 3500 μm. L’indice de réfraction de la glace (réel et imaginaire) provient 
entièrement de Waren (1984). 
3.3.1.3. Calculs des propriétés radiatives du nuage 
 
Les propriétés radiatives nuageuses sont calculées à partir des propriétés optiques intégrées 
sur la distribution de taille de particules nuageuses n(r). Dans RTTOV, les propriétés 
radiatives sont représentées par :  
• Coefficient d’absorption (βabs ; éq. 1-6). 
• Coefficient de diffusion (βdiff ; éq. 1-6). 
• Fonction de phase intégrée (P(Θ) ; éq. 2-5). 
Longueur cristal 
(μm) 
Méthode Longueur d’onde Longueur cristal 
(μm) 
Méthode Longueur d’onde 
4 T-matrix Spectre entier IASI 60 T-matrix ≥ 6μm 
7.5 T-matrix Spectre entier IASI 60 GO <6μm 
15 T-matrix Spectre entier IASI 80 T-matrix ≥ 11μm 
25 T-matrix Spectre entier IASI 80 GO <11μm 
35 T-matrix Spectre entier IASI 100 T-matrix ≥ 14μm 
45 T-matrix ≥ 5μm 100 GO <14μm 




• Facteur d’asymétrie (g ; éq. 2-5). 
 
La distribution de taille des particules nuageuses n(r) est issue de 30 campagnes de mesures : 
Heymsfield and Platt (1984), Takano and Liou (1989), FIRE I (voir Monthly Weather 
Review, Vol. 118, No. 11, 1990), FIRE II (Ivanova et al. 2001), et FU (1996) décrivant des 
campagnes dans les moyennes latitudes ; deux campagnes proviennent de régions tropicales : 
CEPEX IWC et CEPEX (Heymsfield and McFarquhar, 1996 ; McFarquhar and Heymsfield, 
1997). Les propriétés radiatives sont indépendamment calculées selon les deux types de 
cristaux (agrégats et colonnes hexagonales). 
 
Les propriétés radiatives de huit des campagnes sont représentées sur la Fig. 3.2 pour les 
colonnes hexagonales, et sur la Fig. 3.3 pour les agrégats. De ces résultats, on retient que la 
capacité d’atténuer le rayonnement est plus fort pour les cristaux de type colonnes 
hexagonales ; ce constat est fait à partir des campagnes Heymsfield and Platt (-20° à -25°C), 
CEPEX 4 avril (2250) et Takano et Liou (Cs). Ce résultat est en accord avec les propriétés 
optiques des particules présentées sur la Fig. 2.8 : le facteur d’extinction est plus fort pour les 
colonnes hexagonales que pour les particules de type agrégat. D’autre part, nous avons donné 
un exemple de spectre IASI affecté pour un nuage de glace sur la Fig. 1.7, la forte pente 
présente sur les canaux fenêtres autour de 10 μm indiquait une forte variation des propriétés 
radiatives du nuage observé par l’instrument. Nous retrouvons ces fortes variations sur les 
trois campagnes citées précédemment, cependant elle existe peu pour les agrégats. Enfin, les 
agrégats possèdent une signature spectrale particulière entre 800 et 1000 cm-1 : les 
coefficients d’extinction changent trois fois de pente alors que les coefficients des colonnes 
hexagonales décroissent vers un minimum jusqu’à 980 cm-1 pour ensuite rester constant pour 




Fig. 3.2 : Propriétés radiatives des nuages de glace obtenues à partir des propriétés optiques 
des cristaux de type colonnes hexagonales à partir de différentes campagnes de mesures. 
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Fig. 3.3 : Propriétés radiatives des nuages de glace obtenues à partir des propriétés optiques 
des cristaux agrégats à partir de différentes campagnes de mesures. Coefficient d’extinction 
en noir, coefficient de diffusion en rouge et d’absorption en vert (Matricardi, 2005). 
 
 
Pour chacune de ces 30 campagnes de mesures, RTTOV définit un contenu en glace (CIWC) 
et un diamètre effectif (Deff) pour les nuages de glace. CIWC est donnée par l’équation 2-12, 














  (3-9) 
L'équation 2-3 s’appuie sur l’équation 2-8 présenté au chapitre 2. Le dénominateur, 
représentant une surface de projection (LD dans l’équation 2-8), a été modifié pour être 
optimisé pour des critaux de type colonnes dans l’équation 3-9. La largeur D des cristaux est 





1 L ≤ 40μm













Les paramètre L et D représentent des distances qui dépendent de la forme du cristal. Les 
valeurs des paramètres (CIWC et Deff) obtenues pour les deux types de cristaux sont en 
annexe A. 
3.3.1.4. Interface entre modèle et utilisateur 
 
La Fig. 3.4 représente les variations des coefficients d’extinction, de diffusion et d’absorption 
divisés par le contenu en glace (βext/CIWC, βdiff/CIWC et βabs/CIWC) en fonction du 
diamètre effectif pour 4 longueurs d’ondes infrarouge. Ces graphes ont été réalisés à partir 
des 30 distributions de taille de particules nuageuses n(r) extraites des campagnes de mesures 
(§ 3.3.1.3) et pour les deux types de cristaux. Ces coefficients diminuent avec l’augmentation 
du diamètre effectif. Pour une taille de particule supérieure à 75 μm, le coefficient 
d’extinction divisé par le contenu en glace atteint une valeur asymptotique et possède une 
faible variation avec l’augmentation de la taille de la particule. Pour une épaisseur de nuage 
et un contenu en glace fixés, en accord avec l’équation 1-7 et la Fig. 3.4, l’épaisseur optique 
du nuage diminuera avec l’augmentation de la taille de particule. 
 
Les coefficients de diffusion et d’absorption peuvent être paramétrisés par une régression 











  (3-11a) 









  (3-11b) 







   (3-11c) 
 
 
Les 30 distributions de tailles de particules nuageuses et les propriétés optiques du cristal 
servent à déterminer les coefficients de régression r. Ainsi, pour un contenu en glace et un 
diamètre effectif défini sur une couche, RTTOV est capable de restituer l’épaisseur optique 
nuageuse en intégrant les coefficients de diffusion et d’absorption sur la largeur de la couche 
(équation 1-7) pour obtenir l’épaisseur optique de diffusion et d’absorption, puis en utilisant 
ces épaisseurs optiques dans l’équation 3-9. 
 
Dans le modèle RTTOV, le diamètre effectif des particules est déterminé parmi 4 
paramétrisations, celles-ci sont définies dans Boudala (2002), McFarquhar (2003), Ou & 
Liou (1995) et Wyzer (1998). Ces paramétrisations sont basées sur des campagnes de 
mesures, réalisées dans les hautes latitudes Canadiennes pour Boudala,  dans les régions 
tropicales pour McFarquhar ; enfin, les campagnes de Ou & Liou et Wyser ont été réalisées 
dans les moyennes latitudes. La Fig. 3.5 représente le diamètre effectif des cristaux de glace 
en fonction du contenu en glace et pour différentes températures de nuage, pour les 4 
paramétrisations présentes dans RTTOV. Depuis la version 10.2 de RTTOV, l’utilisateur 






Fig. 3.4 : Coefficients d’absorption et de diffusion divisés par le contenu en glace en fonction 
du diamètre effectif, pour 30 distributions de taille de particules nuageuses n(r). En bleu les 
cristaux de type agrégat ; en noir les colonnes hexagonales (Matricardi, 2005). 
 
 
Fig. 3.5 : Représentation des quatre paramétrisations de taille de particules dans RTTOV 
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3.3.1.5. Couverture nuageuse 
 
Pour gérer les situations multicouches, l’équation de transfert radiatif est résolue en 
divisant l’atmosphère en un nombre homogène de colonnes (Amorati et Rizzi, 2002) et en 
utilisant l’hypothèse de recouvrement maximum aléatoire (Fig. 2.10). Chaque colonne 
contribue à une fraction de la radiance totale et est caractérisée par un type de nuage. Une 
fois que la radiance au sommet de l’atmosphère est calculée pour chaque colonne, la radiance 
nuageuse totale est calculée en sommant la radiance de chacune de ces colonnes pondérée par 
la fraction de la colonne. Cela permet de traiter les scènes partiellement nuageuses, les 
nuages possédant une forte extension verticale ou encore des situations présentant des nuages 




Le modèle HISCRTM (HIgh Spectral Cloudy Radiative Transfer Model) a été développé par 
une  collaboration entre l’Université du Texas A&M et l’Université du Wisconsin-Madison 
(Wei et al., 2004). Il permet de traiter à la fois les nuages d’eau liquide et les nuages de glace. 
Le traitement des nuages d’eau liquide étant basé sur les mêmes principes que RTTOV, nous 
expliquerons donc le principe de traitement des radiances nuageuses en présence de nuage de 
glace uniquement. Pour déterminer la forme des cristaux, HISCRTM se base sur les résultats 
d’une campagne de mesures FIRE II, aussi utilisée pour RTTOV. Le dépouillement des 
mesures révèle la présence, essentiellement, de trois types de cristaux : droxtals, hexagonal et 
agrégats. Ainsi selon la taille des cristaux entrée par l’utilisateur, HISCRTM définit lui-même 
le type de cristaux et la simulation de la radiance nuageuse de IASI sera effectuée avec la 
base de données d’un de ces trois types de cristaux : droxtal pour les petites particules (0-50 
μm), colonnes hexagonales pour des particules moyennes (50 et 300 μm) et agrégats pour des 
tailles supérieures à 300 μm. Le modèle suppose que le nuage est placé sur une couche 
atmosphérique plan parallèle, homogène, isotherme et qu’il n’y a qu’un nuage dans 
l’empreinte de IASI. Le bilan radiatif au sommet de l’atmosphère est déterminé par 
l’équation de transfert radiatif présentée au chapitre 1 (éq 1-15), le modèle suppose que les 
diffusions multiples inhérentes au nuage sont négligeables. Pour résoudre cette équation la 
base de données nuageuse de HISCRTM renseigne sur le pouvoir de transmission et de 
réflexion du nuage en fonction des paramètres nuageux entrés par l’utilisateur : diamètre 
effectif des particules (<200 μm), phase du nuage (liquide ou solide), niveau de pression sur 
lequel se situe la pression du sommet de nuage et épaisseur optique du nuage à 0,55 μm (0,04 
– 100). En plus de ces données nuageuses, le modèle nécessite pour fonctionner les entrées 
suivantes : nombre de niveaux utilisé pour décrire l’atmosphère, angle zénithal du satellite (0-
80°), profil de température, température de surface, émissivité de surface,  longueur d’onde (3 
– 20 μm) et transmittance en ciel clair sur chaque niveau. Ce dernier paramètre est extrait 
d’un modèle de transfert radiatif, dans le cadre de notre étude nous utilisons la donnée de 
RTTOV. 
 
3.3.2.2. Calculs des propriétés optiques des cristaux 
 
Pour déterminer les propriétés optiques des cristaux, HISCRTM utilise la méthode 
FDTD pour les cristaux de petite taille et s’appuie sur les propriétés de l’optique géométrique 
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pour les cristaux de plus grande taille. Les propriétés optiques calculées sont les efficacités 
d’absorption (Qabs) et de diffusion (Qdiff) et le facteur d’asymétrie (g ; éq. 2-4). Les efficacités 
(Qabs et Qdiff) sont reliées aux sections efficaces (σabs et σdiff) par la section géométrique de la 
particule (Α), cf. §1.2.2.3. 
Ces propriétés optiques sont données pour 28 cristaux de type droxtal ayant une 
longueur maximum L comprise entre 1 et 1000 μm, 76 cristaux de type colonne hexagonale 
avec une longueur L comprise entre 1 et 10 000 μm enfin, et pour 36 agrégats compris entre 
1 et 10 000 μm. Le diamètre effectif de ces cristaux est défini comme le ratio entre le volume 
(V) de la particule et la surface de projection (A) multiplié par 1,5. La géométrie des 
particules utilisées pour réaliser ces calculs est détaillée dans Yang et al. (2001) pour les 
cristaux de type colonne hexagonale et Yang et Liou (1998) pour les cristaux agrégat et 
droxtal. Les propriétés optiques de chacun de ces cristaux sont représentées sur la Fig. 2.8. 
 
3.3.2.3. Calculs des propriétés radiatives du nuage 
 
L’explication des propriétés radiatives du nuage de HISCRTM nécessite d’introduire de 
nouvelles définitions qui n’ont pas été abordées dans les paragraphes 1-2-2 et 2-2-1. D’après 
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  (3-12) 
 
Le dénominateur du membre de droite de l’équation 3-12 est obtenu en utilisant l’équation 2-
11 et le numérateur est équivalent aux équations 1-6, avec le terme QextA égale à la section 
efficace d’extinction (σext). Les coefficients d’absorption et de diffusion normalisés sont 
définis de la même façon. Pour un contenu en glace (CIWC) et une épaisseur (Δz) donnés, 





  (3-13) 
 
Yang et al. (2001), suggère d’utiliser le paramètre d’efficacité d’extinction moyenne <Qext> .  
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  (3-16) 
De la même façon l’efficacité d’absorption moyenne <Qabs>, l’efficacité de diffusion 
moyenne <Qdiff>, le facteur d’asymétrie moyen <g> et l’albédo de simple diffusion moyen 
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  (3-20) 
 
La Fig. 3.6 représente l’efficacité d’extinction moyenne, l’efficacité d’absorption moyenne, 
le facteur d’asymétrie moyen et l’albédo de simple diffusion moyen en fonction du diamètre 
effectif pour les 30 distributions de taille de particules nuageuses (§3.3.1.3). La dépendance 
au paramètre Deff est moins forte que celle observée pour RTTOV (Fig. 3.4). Ce résultat est 
compréhensible car l’efficacité d’extinction moyenne contient implicitement le diamètre de 
particule (éq. 3-16). 
 
En connaissant l’efficacité d’extinction moyenne ainsi que l’épaisseur optique visible (δvis), 





  (3-21) 
 
cette équation suppose que l’efficacité d’extinction moyenne d’un cristal de glace, aux 
longueurs d’ondes du visible (0,55 μm par exemple), est égale à 2 (paradoxe de la diffusion 
Fig. 2.8). Cette supposition est raisonnable car la taille d’un cristal de glace nuageux est 




Fig. 3.6 : efficacité d’extinction moyenne, efficacité d’absorption moyenne, facteur 
d’asymétrie moyen et albédo de simple diffusion moyen en fonction du diamètre effectif, 
pour 4 longueurs IR. (Yang et al., 2003) 
3.3.2.4. Interface entre modèle et utilisateur 
 
L’efficacité d’extinction moyenne, l’efficacité d’absorption moyenne et le facteur 
d’asymétrie moyen peuvent être paramétrisés par une régression polynomiale utilisant le 
diamètre effectif de la particule (Deff) : 
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avec Ci,j les coefficients de régression. En connaissant l’épaisseur optique visible du nuage 
(δvis), la longueur d’onde (λ) et le diamètre effectif des particules (Deff), il est possible 
d’extraire l’albédo de simple diffusion (ω), l’épaisseur optique du nuage (δ) et le facteur 
d’asymétrie (g) en utilisant les équations 3-21, 3-22, 3-23 et 3-24. Ces propriétés nuageuses 
ont été entrées dans le modèle de transfert radiatif DISORT. De cette façon, les coefficients 
de réflectance et de transmittance ont été obtenus pour des angles zénithaux (θ) compris entre 
0° et 80°, des longueurs d’ondes entre 3 et 20 μm, des épaisseurs optiques visibles entre 0,04 
et 100 et des diamètres effectifs de particules entre 15 et 200 μm. 
 
Enfin une dernière paramétrisation, semblable aux équations 3-22, 3-23 et 3-24, est réalisée 
entre la réflectance (R) et transmittance (T) nuageuse obtenue en sortie de DISORT en 
fonction du diamètre effectif et de l’angle zénithal (θ) :  
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Avec ri,j et ti,j les coefficients de régression stockés dans la base de données nuageuses du 
logiciel. Pour un angle zénithal nul, les équations 3-25 et 3-26 prennent la même forme que 
3-22 3-23 et 3-24. Connaissant la réflectance et la transmittance nuageuse ainsi que la 
pression de sommet de nuage, la radiance nuageuse au sommet de l’atmosphère est ensuite 
déterminée par l’équation 1-15. Notons que pour déterminer les coefficients R et T dans 
HISCRTM, il y a une double interpolation linéaire sur la longueur d’onde et sur le diamètre 
effectif qui est effectuée. 
 
La Fig. 3.7 représente la variation de la transmittance et de la réflectance nuageuse à 
différentes longueurs d’ondes et épaisseurs optiques visible en fonction du diamètre effectif 
des particules pour un angle zénithal nul. Tout comme pour la Fig. 3.6, ces paramètres (R et 
T) sont très faiblement corrélés au diamètre effectif des particules, les coefficients de 
régressions des équations 3-25 et 3-27 sont donc très faibles. La transmittance atteint une 
valeur asymptotique au-delà d’un diamètre effectif de 50 μm. Nous avons constaté un résultat 
semblable avec RTTOV (Fig. 3.4). Notons qu’à 906,25 cm-1, la transmittance dépend très 
faiblement du diamètre effectif et que la réflectance a une valeur très faible (<0,075) quelque 







Fig. 3.7 : Variation de la transmittance (T) et de la réflectance (R) nuageuse pour 4 longueurs 
d’ondes et quatre épaisseurs optique visibles. 
 
3.3.2.5. Couverture nuageuse 
 
 La version de HISCRTM utilisée dans cette étude traite le nuage sur une seule couche 
et ne permet pas de traiter des situations multicouches. Elle se limite à l’utilisation d’une 
unique phase nuageuse, soit liquide soit de glace. Une nouvelle version de ce logiciel est 
disponible (Wang, 2011) permettant de traiter ces situations multicouches. 
Pour prendre en compte la couverture nuageuse, nous pondérons l’épaisseur optique visible 
(équations 2-14 et 2-15) par la couverture nuageuse. 
 
3.3.3. Discussion 
3.3.3.1. Tailles et formes des cristaux 
 
Du fait de la nature complexe des cristaux de glace, le traitement des nuages de glace 
est rendu plus difficile. A travers la Fig. 3.8, nous discutons de l’impact de la forme du cristal 
sur le calcul de la température de brillance dans RTTOV et l’impact du diamètre effectif dans 
les 2 modèles de transfert radiatif. Sur cette figure, les diamètres effectifs des particules 
utilisés dans HISCRTM (20, 40, 50 et 60 μm) sont les valeurs moyennes des diamètres 
effectifs des 4 paramétrisations de RTTOV. 
 
 Formes des cristaux 
 
HISCRTM fait le choix de déterminer la forme des cristaux en fonction de la taille 
entrée par l’utilisateur ; dans RTTOV, le choix est laissé à l’utilisateur entre les colonnes 
hexagonales orientées aléatoirement et les agrégats. Cette demande d’information est difficile 
à fournir car nous ne possédons pas de renseignements assez précis provenant soit de la 
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littérature soit de l’observation pour orienter notre choix. Le choix de la forme du cristal 
semble être crucial dans RTTOV car la simulation de la radiance nuageuse en est fortement 
impactée (Fig. 3.8a et Fig. 3.8b). En effet, les cristaux agrégats introduisent dans les 
simulation un changement de pente sur le spectre entre 800 et 980 cm-1. Cette forme est 
rarement observée sur les spectres IASI, c’est pourquoi nous utiliserons plutôt, dans la suite 
des travaux, la base de données des cristaux de type colonnes hexagonales. 
 
Les deux modèles que nous étudions, font le choix de ne traiter qu’un seul type de 
cristal lors de la simulation de la température de brillance. Cela pourrait être amélioré, car 
comme nous l’avons vu au paragraphe 2.2.2.1, la population nuageuse est composée de 
plusieurs types de cristaux. Le modèle de transfert radiatif américain CRTM (Ding et al., 
2010) tente de répondre à cette contrainte en réalisant un mélange de cristaux selon leur 
taille. Pour un diamètre inférieur à 60 μm, la population est considérée formée de droxtals, 
entre 60 et 1000 μm : 15% de rosettes à trois branches, 50% de colonnes pleines et 35 % 
d’hexagonaux plats ; entre 1000 et 2500 μm : 45 % de colonnes creuses, 45 % de colonnes 
solides et 10% d’agrégats ; pour un diamètre supérieur à 2500 μm : 97% de rosettes trois 
branches et 3% d’agrégats. 
 
Wendish et al. (2007) évaluent l’impact de la forme du cristal sur la simulation de la 
radiance nuageuse dans l’infrarouge thermique. Dans les bandes d’absorption du CO2 [4,3 et 
15 μm], de H2O [6,3 μm] et O3 [9,6 μm] la forme du cristal est complétement insensible ; 
tandis que les canaux des fenêtres atmosphériques [8 et 10 μm] atteignent le maximum de 
sensibilité à ce paramètre. Cette sensibilité est accrue lorsque le nuage possède une fine 
épaisseur optique.  
 
 Tailles des particules 
 
Le modèle RTTOV laisse le choix parmi quatre paramétrisations pour déterminer le 
diamètre effectif des particules. Il y a peu d’indications qui permettent d’orienter le choix de 
l’utilisateur vers l’une ces quatre paramétrisations ; d’autant que le choix semble également 
crucial dans le calcul de la température de brillance comme le montre la Fig. 3.8 où l’écart 
entre les spectres peut atteindre 20 K.  
 
 Notons que si les paramétrisations de Boudala et McFarquhar sont déterminées à 
partir de la définition du diamètre effectif donné par Fu (1996), définition aussi utilisée pour 
réaliser la régression des équations 3-12 de RTTOV, Wyser utilise la définition de Ebber et 









Avec A la section géométrique de la particule. La paramétrisation de Ou & Liou est 
également basée sur une autre définition du diamètre effectif. Ce changement de définition 
dans les paramétrisations peut être critique car le paramètre de diamètre effectif est fortement 
corrélé aux propriétés optiques du nuage par la régression (éq. 3-11) ; et il l’est d’autant plus 
que les propriétés optiques sont inversement proportionnelles aux diamètres effectifs. Ainsi 
une petite erreur sur le diamètre effectif engendre une forte erreur sur les propriétés optiques 
et sur la température de brillance. C’est en substance la conclusion de McFarquhar (1998) qui 
préconise d’utiliser une définition identique de la paramétrisation du diamètre effectif entre la 







Fig. 3.8 : Simulations de spectres IASI. 4 paramétrisations de RTTOV, en utilisant des 
cristaux de type colonnes hexagonales (A) et agrégats (B). Les spectres (C) représentent la 
simulation de températures de brillance avec HISCRTM. Le nuage simulé est situé entre 200 
et 400 hPa et posséde une épaisseur optique visible égale à 2,04. 
 
Les définitions des diamètres effectifs ne sont pas les mêmes dans les deux modèles 
(éq. 3-9 et 3-15). Le choix du diamètre effectif des particules n’est pas plus évident dans le 
modèle de HISCRTM, mais il a un impact moins important dans la simulation de température 
de brillance (Fig. 3.8c). Notons le point d’inflexion à 906,25 cm-1 qui est très peu sensible au 
diamètre effectif. Le comportement différent face au diamètre effectif semble, a priori, être 
en faveur du modèle HISCRTM car les 2 paramètres nuageux (contenu en eau nuageuse et 
diamètre effectif) sont décorrellés. Cependant, le changement du diamètre effectif de la 
particule implique inévitablement un changement de contenu en glace. C’est ce que nous 
constatons dans le plupart des paramétrisations (Boudala, McFarquhar, Wyzer) : RTTOV 
prend en compte cette modification tandis que HISCRTM ne le fait pas. 
Pour chaque diamètre effectif l’épaisseur optique est différente pour un même contenu 
en glace IWC. La Fig. 3.9 prend en compte cette information. Sur cette figure, le spectre bleu 
est identique au spectre de la même couleur de la Fig. 3.8c, c’est notre référence 
(CIWC=0,0157 g.m-3 ; De=60mm ; δvis=2,04). Pour passer à un autre diamètre effectif et en 
nous basant sur le spectre de référence, nous modifions l’épaisseur optique visible 
proportionnellement à la modification qu’entraine un changement du diamètre effectif sur le 
contenu en glace en utilisant la paramétrisation de McFarquhar (Fig. 3.5). L’épaisseur 
optique visible est modifiée afin de rester dans les même condition de RTTOV : contenu en 
glace identique pour les 4 paramétrisations. Par exemple, pour passer d’un diamètre effectif 
de 60 μm à 40 μm (spectre rouge) cela implique une diminution du contenu en glace de 
0,0157 à 0,01 g.m-3 donc, dans les mêmes proportions, une même augmentation de 
l’épaisseur optique visible de 2,04 à 3,20. Cette approximation est grossière, mais permet de 




Fig. 3.9 un comportement quasiment identique entre HISCRTM et RTTOV pour des entrées 
nuageuses très proches. 
 
 
Fig. 3.9 : Simulation de radiances nuageuse par le modèle HISCRTM avec différentes 
valeurs de diamètre effectif entrainant un changement de l’épaisseur optique visible. 
 
Pour finir, le Tableau 3-2 permet de faire une synthèse comparative des deux modèles de 
transfert radiatif. De plus, l’annexe B représente la variation spectrale de l’épaisseur optique à 
la sortie des deux modèles de transfert radiatif pour différentes valeurs de contenu en eau 
glacée et différents diamètres effectifs.  
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Propriétés optiques T-Matrix et optique géométrique FDTD et optique géométrique 
Campagnes de mesures 
30 campagnes définies 
Fu, 1998 
30 campagnes définies 
Fu, 1998 
Liens entre entrées 
nuageuses et base de 
données 
Régression polynomiale de second ordre 
fonction de 1/Deff 
Régression polynomiale de 
troisième ordre fonction de Deff 
Autres 
Prise en compte de la multi diffusion et des 
multicouches 
Le nuage est ramené sur un niveau 
et ne gère pas le multicouche. 






















Deuxième partie : Caractérisation et 




























La première partie de ce manuscrit est un état de l’art sur les méthodes d’exploitation 
des radiances nuageuses d’un point de vue assimilation de données. Parmi celles-ci, la 
clarification et les modèles de transfert radiatif incluant les propriétés optique et 
microphysique des nuages sont caractérisés et validés dans les chapitres qui suivent. 
La clarification nuageuse est basée sur le logiciel Scènes Hétérogènes du CNES. Dans 
cette étude (chapitre 4), nous validons ce logiciel et quantifions l’apport de cette méthode 
dans un processus d’assimilation de données en déterminant la quantité d’informations 
apportée par rapport à une simulation de radiance nuageuse classique (nuage considéré 
comme corps gris). Nous conclurons, malgré la performance de l’algorithme et la quantité 
d’information apportée, que l’utilisation de la clarification de la radiance nuageuse est très 
limité spatialement ; de plus, elle n’utilise pas les profils nuageux fournis par les modèles de 
prévision numérique (ciwc et clwc). 
Dans les chapitres 5 et 6, nous utilisons les modèles de transfert radiatif qui incluent les 
propriétés optique et microphysique des nuages. L’objectif est de fournir les performances de 
ces modèles à simuler les radiances nuageuses afin de les proposer dans un contexte 
opérationnel utilisant uniquement les données nuageuses de la prévision. Pour y parvenir, 
nous utilisons, dans un premier temps, les résultats d’une campagne de mesures afin de 
comparer la radiance observée à celle simulée pour quelques situations caractéristiques de 
nuages : bas, semi-transparent, opaque et multicouche. Ces études de cas donnent de 
précieuses informations sur le fonctionnement de ces modèles. Dans un second temps 
(chapitre 6), nous utilisons un fichier de co-registration IASI/A-Train, permettant de traiter 
un plus grand nombre de radiance nuageuse et ainsi de réaliser une statistique sur les résidus 
obtenus entre les spectres nuageux observés et ceux simulés par RTTOV et HISCRTM. Cette 
étape nous a permis de constituer une méthode de filtrage robuste pour filtrer les situations 
n’ayant pas de cohérence entre les profils nuageux et l’observation IASI. Enfin, dans un 














































Plusieurs études montrent que le pourcentage de pixel uniformément clair à la 
résolution spatiale de IASI est faible ; la restitution, pour des pixels hétérogènes partiellement 
nuageux, des profils en température, en humidité et de diverses espèces chimiques est une 
plus value pour l’exploitation de la mission IASI. L’utilisation d’une méthode de clarification 
permet, sous certaines conditions, d’extraire la radiance qui aurait été observée par le sondeur 
si le pixel était totalement clair. Le logiciel NOVELTIS, financé par le CNES, nommé Scènes 
Hétérogènes, est une application de la méthode de clarification nuageuse au sondeur IASI. 
Cette méthode développée par Joiner (2000), est appliquée en opérationnelle à la NOAA pour 
le sondeur AIRS. Le but de l’étude, est d’une part de valider et caractériser le logiciel, et 
d’autre part, de quantifier l’apport de cette méthode à la chaine opérationnelle de traitement 
des données nuageuses de IASI (Lavanant et Labrot ; 2010).  
4.1. Logiciel Scènes Hétérogènes 
 
La méthode (NOV-3046-NT-727 ; Prunet 2001) considère la mesure IASI comme une 
combinaison linéaire des spectres issus des différentes scènes homogènes qui composent le 
pixel. Une scène homogène est définie par : un type de nuage, un type de surface (terre/mer) 
et par une température de surface. Le logiciel Scènes Hétérogènes propose de décomposer le 
spectre hétérogène du pixel IASI en spectres homogènes. Le processus est réalisé en deux 
étapes ; d’abord une classification des scènes et un regroupement si celles-ci sont très proches 
dans le pixel IASI ensuite une décomposition en appliquant l’algorithme de clarification 








Fig. 4.1 : processus de décomposition du logiciel Scènes Hétérogènes. A) Observation du 
radiomètre avec les empreintes des pixels IASI en rouge. B) Classification des scènes 
observées et regroupement de ces scènes. C) Décomposition en spectres homogènes (Prunet, 
2001). 
4.1.1. Classification et regroupement 
 
La classification identifie chaque scène radiative homogène dans le pixel IASI, chacune 
de ces scènes homogènes est nommée classe. La résolution de IASI est de 12 km au nadir et 
on utilise l’imageur AVHRR de résolution spatiale plus fine pour décrire les scènes présentes 
dans l’empreinte du sondeur. Le masque AVHRR MAIA permet d’associer une information 
géophysique à chaque classe correspondant à un flag terre/mer/nuage et un type de surface 
(ex : neige, nuage bas, nuage semi-transparent épais, etc.). 
Pour limiter le nombre de classes, le masque MAIA n’est pas utilisé à la pleine 
résolution du radiomètre mais aux clusters AVHRR définis dans le produit IASI de niveau 
1C. Les clusters, au nombre maximum de 7 (6 effectifs + 1 cluster poubelle), sont le résultat 
de l’algorithme de nuées dynamiques appliqué aux 4 pixels composant le Field Of Regard 
(FOR) de IASI. Chaque cluster traité par le masque MAIA représente une classe. L’ordre 
selon lequel sont rangées les classes est identique pour chaque pixel du FOR : par exemple, la 
première classe pour chacun des quatre pixels correspond au même cluster et représente la 
même scène. Toutefois, une classe n’est pas obligatoirement présente dans chacun des 4 
pixels. 
Pour pouvoir appliquer l’algorithme de décomposition, le logiciel ramène le nombre de 
classes homogènes à 4 en regroupant les classes selon des critères statistiques et 
géophysiques pour ne garder qu’un maximum de 4 classes. Chaque classe est ensuite 
réaffectée dans chacun des 4 pixels du FOR :  
1. Le regroupement statistique attribue aux 6 classes du FOR une couverture dans le 
FOR à partir du rapport entre le recouvrement maximum de la classe N dans les 4 
pixels et la somme des recouvrements maximum de chacune des 6 classes. Par 
exemple sur la Fig. 4.2, la première classe du FOR a un recouvrement de 29%. Cette 
valeur est le rapport entre le recouvrement maximum de la classe 1 dans les 4 pixels 
(80%) et la somme des recouvrements maximum de chacune des 6 classes (80 + 15 
+ 25 + 60 + 45 + 51). 
2. Le regroupement géophysique ramène le nombre de classes dans le FOR à 4 
maximum. Pour cela le logiciel regroupe les classes en fonction de l’information 
géophysique. Par exemple les classes claires sont regroupées indépendamment du 
type de surface (côte, terre, mer), si la différence de température de surface est 
inférieure à un seuil fixé à 1 K. De même, les classes sont regroupées si la différence 
de température de sommet de nuage est inférieure à 1 K. Dans le cas de nuages 







semi-transparents fins ou de nuages fractionnés, il n’y a pas de regroupement 
envisageable car le masque ne peut pas restituer une température de nuage. La 
couverture de la classe finale est égale à la somme des couvertures des scènes 
regroupées. 
3. La dernière étape consiste à réaffecter les classes obtenues dans les 4 pixels avant la 
décomposition. L’algorithme réattribue à chaque pixel les classes identifiées à 
l’origine. Si deux classes ont été regroupées, la couverture est égale à la somme des 
couvertures des deux classes. 
 
La Fig. 4.2 résume la démarche du regroupement des classes selon les 3 étapes décrites 
précédemment. Si à l’issue de ces étapes le nombre de classes est supérieur à 4, la 




















Fig. 4.2 : Schéma du regroupement des classes pour se ramener à  un maximum de 4 
classes. Dans cet exemple les classes 2 et 5 ont été regroupées pour former la classe B, et la 





La décomposition consiste à extraire, à partir de la radiance mesurée de IASI, les 
spectres des scènes homogènes correspondant aux classes précédentes. La méthode est 
équivalente à celle du Cloud-clearing présentée à la section 3-1-2. Au lieu de travailler sur 2 
pixels, le logiciel travaille sur les 4 pixels de IASI du FOR. La décomposition spectrale 
considère que chacune des classes est atmosphériquement homogène sur les 4 pixels  (en 
température, humidité etc.). Elle considère que les gradients associés aux profils de 
température et d’humidité sont assez faibles sur les distances du FOR (<50km au nadir). 
Cette hypothèse n’est pas toujours vraie, en particulier pour l’humidité où les gradients 
peuvent atteindre de fortes valeurs sur de faibles distances (Pougatchev, 2008). 
 
 Cluster 1 Cluster 2 Cluster 3 Cluster 4 Cluster 5 Cluster 6 
Pixel 1 Classe1-80%  Classe2-5%   Classe4-10%   Classe6-5%  
Pixel 2 Classe1-25%  Classe2-15%   Classe4-60%    
Pixel 3 Classe1-8%  Classe2-8%  Classe3-25%  Classe4-8%   Classe6-51%  
Pixel 4 Classe1-15%   Classe3-15%   Classe5-45%  Classe6-25%  
FOR Classe1-29%  Classe2-6% Classe3-9%  Classe4-22% Classe5-16%  Classe6-18%  
FOR ClasseA-29%  ClasseB-22% ClasseC-9%  ClasseD-40%    
       
Pixel 1 ClasseA-80%  ClasseB-5%   ClasseD-10%   ClasseD-5%  
Pixel 2 ClasseA-25%  ClasseB-15%   ClasseD-60%    
Pixel 3 ClasseA-8%  ClasseB-8%  ClasseC-25%  ClasseD-8%   ClasseD-51%  











































La radiance observée (Robs) du pixel k (de 1 à 4), est la combinaison linéaire des radiances 
des 4 scènes homogènes (j) présentes dans le FOR, pondérées par leurs coefficients de 
recouvrement respectif : 
 
    

   (4-1) 
 
avec N la matrice des coefficients de recouvrement des différentes classes et Rhomo la 
radiance homogène des classes qui sont soit claires soit nuageuses. Pour des raisons de 
stabilité algorithmique la radiance moyenne (Rpivot) du FOR est soustraite de la radiance 
observée et des radiances homogènes dans l’équation 4-2. 
 
          

   (4-2) 
Le calcul de la radiance homogène consiste à inverser la matrice N pour le système 
d’équations linéaires à 4 inconnues (correspondant aux 4 radiances homogènes) :  
 
      
   

   (4-3) 
 
La radiance homogène calculée est valable pour l’ensemble des pixels du FOR. Pour que le 
système soit bien conditionné, chaque scène doit être représentée dans les différents pixels du 
FOR avec des recouvrements différents, pour que les équations soient indépendantes. Le 
coefficient d’amplification de bruit (AB) est un bon indicateur pour évaluer la qualité du 
conditionnement du système d’équation. : 
 
    

   
   (4-4) 
 
Le coefficient d’amplification passe par une valeur minimum théorique égale à  quand  

   est égale à 0,5. Dans ce cas, le bruit associé à chaque spectre homogène est 
plus faible que le bruit instrumental de IASI (Fig. 4.3), car la radiance homogène calculée est 
la contribution des 4 radiances mesurées dans chaque FOR. Si la radiance homogène est 
assimilée, le coefficient AB doit pondérer la matrice de covariance des erreurs d’observation 
(R ; §1-6-1), et  le poids donné à l’observation est plus fort. 
Au contraire, le coefficient est supérieur à 1, si le système d’équations linéaires (4-3) est mal 
conditionné à cause, par exemple, d’une mauvaise représentativité des recouvrements dans 
chacun des pixels du FOR. Par exemple, lorsque chacune des classes possède le même 
recouvrement dans les pixels du FOR. Cette valeur a pour conséquence d’amplifier la matrice 
des erreurs d’observation R. 
Enfin, dans le cas où la valeur du coefficient est égale à 1, la radiance homogène obtenue n’a 
subi aucune modification par rapport à l’observation ; dans ce cas la radiance homogène 
provient très probablement de la radiance d’un pixel de IASI qui observe une scène 





Fig. 4.3 : Bruit instrumental de IASI. 
 
4.2. Validation du logiciel 
4.2.1. Mise en place de l’expérimentation 
 
Ce qui nous intéresse dans le logiciel de décomposition en scènes homogènes ce sont 
les scènes homogènes claires. Pour évaluer la qualité des spectres clarifiés nous les 
comparons aux spectres synthétiques clairs issus d’une simulation par un modèle de transfert 
radiatif. La performance de la méthode de clarification est obtenue en comparant les 
statistiques des résidus entre spectres synthétiques clairs et spectres clarifiés d’une part, et 
entre spectres synthétiques clairs et spectres observés clairs d’autre part. 
Les spectres synthétiques sont calculés avec le modèle de transfert radiatif RTTOV-9 
pour les profils atmosphériques et les paramètres de surface de la prévision du centre 
européen (CEPMMT). Les profils sont interpolés sur les 43 niveaux de pression de RTTOV. 
Le logiciel Scènes Hétérogènes est caractérisé du point de vue de l’assimilation de données, 
pour cette raison, seuls les 366 canaux (Collard, 2007) sont utilisés sur les 8461 canaux de 
IASI. 
Les canaux les plus affectés par les nuages sont les canaux fenêtre. Ces canaux de 
surface sont mal simulés sur terre car la qualité de la température de surface de la prévision 
est moins bonne et l’émissivité de surface terrestre n’est pas correctement connue induisant 
en erreur la simulation de ces canaux. Pour ces raisons, nous ne traitons que les situations 
IASI au-dessus des mers entre les latitudes de 10°N et 80°N, soit l’Atlantique nord et la mer 
Méditerranée. Par défaut, la température de surface de la mer de la prévision est utilisée, mais 
si une des classes homogène est déclarée claire alors la température de surface associée à 
cette classe par MAIA est utilisée. 
Les radiances utilisées dans les statistiques dépendent de la scène observée par le 
sondeur :  
• Si la scène dans le pixel IASI est partiellement claire, que la classification 
MAIA trouve une classe claire sur mer et que la méthode de clarification n’a 
pas échoué, le spectre clarifié est pris en compte dans la statistique en le 


















• Si le pixel IASI est déclaré complètement clair, le spectre observé est comparé à 
la radiance synthétique claire de RTTOV. 
 
Les statistiques présentées sont obtenues pour la journée du 27 septembre 2009, les 
cartes du masque MAIA pour cette journée sont présentées sur la Fig. 4.4. Les situations 
claires (en noir sur les figures) sont localisées approximativement aux mêmes endroits sur les 
deux figures : dans le golfe de Gascogne, au centre de l’Atlantique, au-dessus de la 
Méditerranée et sur les côtes canadiennes. Notons une forte présence de nuages de type 
fractionnés (en violet sur les figures). Ce sont des situations partiellement nuageuses avec très 




Fig. 4.4 : Masque nuageux MAIA obtenu pour la journée du  27 septembre 2009. L’orbite du 




L’amplification de bruit est importante lorsque l’on traite les radiances clarifiées. La 
Fig. 4.5 représente la distribution, sous forme d’histogramme, de ce coefficient pour 
l’ensemble des 16760 spectres clarifiés lors de la journée d’étude. Environ 50% des spectres 
clarifiés possèdent un coefficient d’amplification de bruit inférieur ou égal à 1, ce qui signifie 
que le bruit associé est inférieur à celui de IASI grâce à la contribution des 4 pixels du FOR. 
Notons la présence sur l’histogramme de fortes valeurs (> 8) ; il s’agit de spectres homogènes 
clairs issus d’un mauvais conditionnement (§4-1-1). 
Nous avons réalisé la statistique des résidus entre les spectres clarifiés et spectres 
synthétiques clairs (non montrés) : la valeur moyenne des résidus oscille autour de 0K, sauf 
pour les canaux sensibles à l’ozone et l’écart-type atteint des valeurs supérieures à 5K sur les 
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canaux fenêtre (960 cm-1). Cette valeur est largement supérieure à celle obtenue pour des 
résidus entre spectres observés clairs et synthétiques clairs qui est inférieure à 1K. Les forts 
écart-type résultent des situations ayant de forts coefficients d’amplification de bruit ; pour 
cette raison, nous décidons de ne pas conserver les situations avec des coefficients supérieurs 
à 1. Dans ce cas, la méthode de clarification permet de réduire la matrice de covariances 
d’erreurs de l’observation. Le nombre de situations passe alors à 8011, soit le rejet de la 




Fig. 4.5 : Histogramme des amplifications de bruits obtenues pour les spectres clarifiés 
 
Les biais et écart-type, entre spectres synthétiques clairs et spectres observés clairs 
(courbes noires), et, entre spectres synthétiques clairs et spectres clarifiés (courbes rouges) 
sont montrés la Fig. 4.6. Le même ordre de grandeur est obtenu entre les 2 biais et les 2 
écarts-type, ce qui est un résultat très positif et illustre la performance de la méthode. 
Toutefois, nous constatons un très léger écart entre les deux statistiques en défaveur de la 
méthode de clarification. L’écart est surtout sensible sur les canaux fenêtre de IASI. Nous 
suggérons 3 explications à l’origine de cet écart :  
• Pas d’équivalence géographique entre les 2 statistiques. 
• L’hypothèse sur l’homogénéité de l’atmosphère sur le FOR de IASI n’est pas 
respectée. 
• Le regroupement de classe n’est pas assez sévère par rapport à l’hypothèse 
d’homogénéité en température et humidité : pour un cluster donné,  présent dans 
les 4 pixels du FOR, MAIA donne souvent un type nuageux différent. Cette 
différence, justifiée ou non, peut avoir des incidences sur le regroupement de 
classes et se répercuter sur la décomposition spectrale. 
 
La Fig. 4.7 présente les deux cartes des situations complètement claires et celles 
clarifiées. Nous constatons que la méthode de clarification est efficace en bordure des amas 
nuageux et pour les situations déclarées fractionnées avec MAIA. Par exemple dans le golfe 
de Gascogne, le pourtour de la masse de pixels IASI 100% clairs est traité par la méthode de 
clarification. Dans une application d’assimilation de données, cette technique permettra 
d’élargir les zones traitées comme étant claires ; mais, comme on pouvait s’y attendre, elle ne 
permettra pas de donner de l’information dans les masses nuageuses où le FOR est 
complètement couvert. 













Fig. 4.6 : Biais et écart-type entre synthétiques clairs et observés clairs (courbes noires) ; 
entre spectres clarifiés et observés clairs (courbes rouges). Statistique obtenue pour 8011 
situations ayant un seuil inférieur à 1 pour l’amplification de bruit. 
 
 
Fig. 4.7 : Géo-positionnement des situations 100% claires dans l’empreinte IASI (haut) et des 
situations clarifiées ayant une amplification de bruit inférieure ou égale à 1 (bas). 














4.3. Apport de la méthode 
 
La première partie de l’étude a permis de comparer les spectres clarifiés aux spectres 
clairs. Dans cette seconde partie, la radiance clarifiée est comparée aux spectres nuageux. 
Cette comparaison est faite en calculant la quantité d’informations indépendantes (DFS ; §1-
6-1) qu’apporte le spectre pour restituer les profils d’humidité et de température. A priori, la 
radiance clarifiée apportera une plus value en information car elle permet de restituer les 
profils sur toute la colonne atmosphérique, y compris sous le nuage. Le CMS a développé 
une chaine permettant de traiter les radiances nuageuses, ce sont avec ces radiances que nous 
allons comparer la clarification nuageuse. 
4.3.1. Simulation des radiances nuageuses 
 
La chaîne de traitement des radiances nuageuses développée au CMS utilise aussi les 
résultats du masque nuageux MAIA sur les clusters pour simuler la radiance IASI affectée 
par les nuages. La radiance au sommet de l’atmosphère est une combinaison linéaire des 
différentes scènes qui composent le pixel IASI pondérée par leur surface respective (éq. 1-
21). Les scènes homogènes sont déterminées par le masque nuageux et leur radiance est 
simulée indépendamment à partir des transmittances calculées en ciel clair par RTTOV à 
partir des profils de température et d’humidité de la prévision du CEPMMT. Si le cluster est  
clair, la radiance est déterminée à partir de l’équation de transfert radiatif en ciel clair (éq. 1-
10). Si le masque nuageux indique la présence d’un nuage opaque dans le pixel IASI, la 
radiance est calculée en utilisant l’équation de transfert radiatif nuageuse en faisant 
l’hypothèse d’un corps gris (éq. 1-20).  Enfin, si le masque nuageux signale la présence d’un 
nuage semi-transparent ou fractionné, la radiance nuageuse ne peut pas être simulée car le 
masque ne fournit pas la température du sommet de nuage nécessaire à la simulation. Dans ce 
cas, la simulation associée au pixel nuageux est le spectre synthétique clair simulé par 
RTTOV. L’algorithme du CO2-Slicing (§3-2) ne peut pas être utilisé dans cette étude car il 
restitue des valeurs moyennes dans l’empreinte de IASI qui ne sont pas utilisables dans la 
décomposition en classe homogène. Par exemple, dans le cas d’un nuage multicouche 
l’algorithme du CO2-Slicing restituera une pression moyenne située entre les deux pressions 
de sommet de nuages observés. 
4.3.2. Comparaison du contenu en information 
 
Dans le cas d’une situation partiellement nuageuse, nous avons deux spectres IASI : le 
spectre observé et le spectre clarifié. Pour ces deux spectres, nous souhaitons quantifier le 
nombre d’informations indépendantes (DFS ; §1-6-1) que pourront apporter chacun de ces 
spectres dans un modèle variationnel de type 1D-Var. Potentiellement, les 366 canaux 
(Collard, 2007) sont utilisés pour calculer le DFS. Cependant, pour certains canaux, l’écart à 
l’ébauche entre spectres observé et simulé est important, rendant leur utilisation dans un 
schéma variationnel difficile. Pour discriminer ces canaux, nous utilisons le schéma du 
CEPMMT qui permet de les filtrer (§3-1-1 ; McNally and Watts, 2003). Cette méthode de 
discrimination est appliquée sur les résidus entre spectres clarifié et synthétique clair, mais 
peu de canaux sont filtrés car les résidus sont faibles (statistiques Fig. 4.6). Le schéma du 
CEPMMT est également appliqué aux résidus entre spectres IASI observé nuageux et 
synthétique nuageux (méthode CMS). Si la radiance nuageuse est correctement simulée, peu 
de canaux seront filtrés ; si elle ne l’est pas, les canaux affectés par les nuages seront filtrés. 
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Cela est par exemple le cas pour un nuage semi-transparent où la température de son sommet 
n’est pas connue ce qui ne permet pas une simulation correcte de la radiance nuageuse. 
Le calcul du DFS utilise les jacobiens en température et humidité (éq. 1-26) qui sont 
caractéristiques de la scène observée. Selon le type de la scène traitée (nuageuse, claire ou 
semi-nuageuse) et du type de nuage présent dans le pixel IASI (opaque et/ou semi-
transparent), le nombre de canaux sélectionnés est différent. La Fig. 4.8 montre les jacobiens 
en température de 4 situations différentes :  
• La Fig. 4.8a présente les jacobiens d’un pixel clair, les jacobiens sont non nuls tout le long 
de la colonne atmosphérique permettant une description de la température sur l’ensemble 
des niveaux du modèle. C’est ce type de jacobiens qui sera utilisé lors du traitement des 
radiances clarifiées. 
• Sur la Fig. 4.8b seuls les canaux au-dessus de 700 hPa ont été sélectionnés. Ainsi, les 
canaux affectés par le nuage n’ont pas été sélectionnés. Ces jacobiens sont caractéristiques 
d’une scène de nuage de type semi-transparent qui a été simulée en condition claire. Seul 
les canaux pointant au-dessus du nuage et non affecté par ce dernier fourniront une 
information dans le schéma variationnel diminuant la valeur du DFS. 
• La Fig. 4.8c présente les jacobiens caractéristiques d’une scène nuageuse homogène et 
opaque (CTP aux environs de 750 hPa). A noter la différence d’échelle par rapport à la 
Fig. 4.8a les jacobiens ont une sensibilité beaucoup plus forte à l’endroit où est localisé le 
nuage. Ce type de scène sera traitée par la méthode CMS mais sans doute sera en echec 
avec la méthode clarification. 
• La Fig. 4.8c présente les jacobiens d’une scène hétérogène composée d’un nuage opaque 
et d’une partie claire. Ce type de scène qui est susceptible d’être traité par la méthode de 
clarification et laméthode CMS. 
Fig. 4.8 : Représentation des jacobiens en température pour différents cas : a) ciel clair. b) 
















Dans cette partie nous traitons exclusivement les situations nuageuses ou partiellement 
nuageuses. Dans cette étude, la méthode de clarification traite les situations partiellement 
nuageuses uniquement pour une amplification de bruit inférieure à 1. Ce dernier paramètre 
est pris en compte dans le calcul du DFS dans la matrice R et permet d’atténuer les erreurs 
d’observations. L’étude est menée sur une demi-journée, le masque MAIA associé est 
présenté sur la Fig. 4.9. 
 
 
Fig. 4.9 : Masque MAIA obtenu pour la demi journée d’étude 
 
Pour la demi journée d’étude, 5401 situations ont été clarifiées. Le DFS moyen obtenu par la 
méthode de clarification est de 7,92 ; pour ces mêmes situations traitées en simulant la 
radiance nuageuse le DFS moyen est de 6,51. L’utilisation du logiciel Scènes Hétérogènes 
permet de prendre en compte tous les canaux tandis que le traitement nuageux est limité par 
la présence du nuage. De plus, l’amplification de bruit inférieure à 1 permet de diminuer la 
matrice R. La Fig. 4.10a représente l’histogramme de la différence des DFS des radiances 
simulées nuageuses moins ceux des radiances clarifiées. L’histogramme centré sur -1, montre 
le gain d’informations de la méthode de clarification pour restituer l’humidité et la 
température. 
La méthode de clarification permet de traiter 5401 pixels, alors que la méthode simulant les 
radiances nuageuses traite 38375 situations. La clarification nuageuse ne s’applique qu’à 
15% des situations nuageuses ou semi-nuageuses. Les Fig. 4.10b et c représente les 
histogrammes des DFS obtenus pour respectivement la simulation des radiances nuageuses et 
les radiances clarifiées. Le pic de la Fig. 4.10b situé entre 1 et 2, correspond soit à des nuages 
semi-transparents soit des nuages très haut et opaques. En présence d’un nuage semi-
transparent, la simulation des canaux affectés par le nuage n’est pas correct et un grand 
nombre de canaux de surface sont filtrés par le schéma du CEPMMT ce qui a pour 
conséquence de diminuer le DFS ; plus le nuage semi-transparent est haut dans l’atmosphère 
plus le DFS est petit car le nombre de canaux affectés par le nuage augmente avec l’altitude 
du nuage. En présence d’un nuage opaque de très haute altitude, les résidus entre les spectres 
observé et synthétique nuageux sont faibles car les paramètres nuageux sont bien connus et la 
simulation nuageuse par RTTOV est précise dans ce cas. Il y a donc très peu de canaux filtrés 
par le schéma du CEPMMT ; cependant, l’information des canaux affectés par le nuage est 
concentré sur une couche (ex. : Fig. 4.8c) située très haut dans l’atmosphère. Une situation de 
nuage opaque de très haute altitude permet d’obtenir une information sur une très faible 
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colonne atmosphérique, ce qui implique une faible valeur du DFS. Ces deux types de nuages 
contribuent au pic situé sur l’histogramme de la Fig. 4.10b. 
La Fig. 4.11 représente la géolocalisation des situations traitées par chacune des 2 méthodes. 
La Fig. 4.11a montre le faible domaine d’application de la méthode de clarification par 
rapport à une méthode simulant la radiance nuageuse. Les Fig. 4.11b et Fig. 4.9 montrent 
que les DFS les plus faibles correspondent à des nuages semi-transparents et des nuages 
opaques de très haute altitude. Nous pourrions améliorer la valeur du DFS des nuages semi-

















Fig. 4.10 : A) histogramme de différence de DFS (radiance nuageuse -radiance clarifiée) 
représentant 5401 situations. B) histogramme des DFS des radiances nuageuses (38375 





















                           
                           
Fig. 4.11 : Localisation des pixels A) Clarification nuageuse. B) Radiances nuageuses. 




La première partie de l’étude valide le logiciel Scènes Hétérogènes à travers une 
statistique. La seconde partie permet de quantifier l’apport de la méthode par rapport à une 
chaîne opérationnelle simulant la radiance nuageuse mise en place au CMS, dans ce cas le 
nuage est considéré comme un corps gris. La validation statistique a été réalisée en 
comparant les différences entre les spectres simulés clairs et ceux de l’observée IASI clair 
d’une part, et, les spectres clarifiés avec les spectres simulés clairs d’autre part. La 
comparaison nous a permis de constater que les biais et écart-type obtenus sont du même 
ordre de grandeur et permet de conclure au bon fonctionnement de l’algorithme. La seconde 
partie nous a permis de conclure que la méthode de clarification apporte un gain en 
information dans le cadre d’une inversion des profils de température et d’humidité. Toutefois 
la méthode ne s’applique qu’à 15 % des situations nuageuses ou semi-nuageuses. Ce faible 
nombre s’explique d’une part, par la nécessité d’avoir une scène partiellement nuageuse dans 
le FOR de IASI, et d’autre part, par le filtrage des situations avec une amplification de bruit 
supérieure à 1 (soit une réduction de 50% des situations semi-nuageuses) qui pourrait 
éventuellement être légèrement relaché à 1,25 (Fig. 4.5) mais cela ne changeriat pas 
fondamentalement les résultats. La méthode de clarification n’est qu’une réponse partielle au 
traitement des radiances nuageuses, il est nécessaire d’exploiter d’autres pistes. C’est ce que 
nous faisons dans les prochains chapitres en utilisant un schéma microphysique permettant de 
prendre en compte l’interaction rayonnement matière. 
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Lire
la seconde partie
de la thèse
